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Résumé: 
 
 Dans cette thèse, nous nous sommes consacrés au problème d’interaction d’échelles 
selon deux angles distincts : d’une part une approche globale et grande échelle du système 
climatique qui nous a permis d’étudier la modulation basse fréquence d’ENSO, d’autre part 
une démarche plus locale au cours de laquelle nous avons étudié plus particulièrement la 
dynamique du Pacifique tropical est et du système de courants de Humboldt au large du 
Pérou. 
 La première partie a été motivée par une approche relativement récente dans la 
communauté des climatologues. Il s’agit de la question cruciale de la variabilité basse 
fréquence d’ENSO, et de la possibilité que celle-ci puisse émerger « simplement » du système 
climatique tropical, sans action extérieure qu’elle soit stochastique ou en lien avec la 
variabilité des plus hautes latitudes. Dans ce contexte particulier, il est alors question de 
mécanismes nonlinéaires pour expliquer comment la stabilité d’ENSO peut être influencée 
par la variabilité climatique. Ceci a servi d’hypothèse de travail pour l’ensemble de cette 
thèse. Nous avons ainsi abordé la possibilité qu’ENSO pouvait être rectifié sur des échelles de 
temps longues (interdécennales) par la modulation de la nonlinéarité elle-même. Pour cela, 
nous avons utilisé des méthodes mathématiques originales qui nous ont permis d’une part de 
détecter des changements brusques (statistiquement significatifs) de l’état moyen du Pacifique 
tropical et d’autre part d’accéder à un proxy de la nonlinéarité intégrée dans le système 
tropical. En combinant ces deux démarches, nous avons pu mettre en évidence une boucle de 
rétroaction auto entretenue sur des échelles de temps longues qui serait pilotée par des 
mécanismes nonlinéaires qui auraient la capacité de faire interférer diverses échelles 
temporelles et ainsi de transférer l’énergie des basses fréquences (état moyen du pacifique 
tropical) vers les hautes fréquences (oscillation australe) et vice-versa. 
 Dans la seconde partie de cette thèse nous nous sommes focalisés sur la modélisation 
climatique du Pacifique tropical oriental. En effet, cette région, pourtant au cœur des 
préoccupations de la communauté scientifique en raison de son écosystème parmi les plus 
productifs de la planète, reste mal connue du point de vue des processus océanographiques et 
climatiques. En particulier, les modèles climatiques globaux présentent des biais importants 
dans cette région en terme d’état climatologique moyen. Nous avons testé, dans une approche 
de modélisation haute résolution, différentes sources possibles de ces biais : les 
caractéristiques bathymétriques des îles Galápagos (mal représentées dans les modèles 
globaux) capables de par leur position équatoriale de modifier la circulation régionale 
moyenne et donc le bilan thermodynamique; ou alors les processus associés aux mélanges 
turbulents (et par extension les processus nonlinéaires) à l’aide d’un modèle régional. Pour ce 
faire, nous avons procédé à des expériences de sensibilité qui nous ont permis d’une part de 
relativiser le rôle de l’archipel des Galápagos comme source de biais et d’autre part de mettre 
en exergue le rôle de la variabilité intra-saisonnière dans la rectification de l’état moyen du 
Pacifique tropical est.  
 
 
 
Résumé et Abstract 
 6
 
 
Abstract: 
 
 
 ENSO is the dominant mode of climate variability in the Pacific, having widespread 
socio-economical impacts. ENSO characteristics have been observed to exhibit substantial 
irregular variability from decadal to millennial timescales. The origin of such richness in 
ENSO variability timescales is likely due to the combined effects of timescales interaction 
processes within the tropical Pacific (through self-sustained nonlinear dynamics) and to 
external forcing (e.g. volcanic activity, changes in greenhouse gases…). 
 In this thesis, we propose a new statistical framework that allows documenting high 
statistical moments in observed and simulated timeseries and that provides a robust estimation 
of nonlinearity in the tropical coupled system. As a first step, from the analysis of long-term 
CGCM simulations and extended reconstructed SST data sets, it is demonstrated that an 
interaction between interdecadal mean state changes in the tropical Pacific and extreme El 
Niño events probability occurs. This supports the hypothesis of ENSO variability being 
rectified at a wide range of frequencies by the slowly varying mean state through nonlinear 
processes phase-locked to the seasonal cycle alternatively in the Western and Eastern tropical 
Pacific. We then question to which extent the increase in greenhouse gases can alter the 
ENSO properties with a focus on its nonlinear character. Taking advantage of the IPCC 
database and different projections scenarios, nonlinearities are diagnosed in a model 
ensemble; and a relevant metric of the change in nonlinearity due to climate change is 
defined. This new metric allows highlighting a zonal see-saw in nonlinearity patterns 
associated with the change in El Niño characteristics observed in recent years. The traditional 
20th century El Niño fingerprint, localized in the Cold Tongue, is robustly displaced westward 
in a warmer climate leading to El Niño Modoki-type patterns. We relate this switch in El 
Niño types to a change in nonlinearity pattern from present-day climate to a warmer climate. 
 Secondly, we focused on the eastern tropical Pacific and the Humboldt Current 
System modelling and especially on the ability of Galapagos Islands and intra-seasonal 
activity in rectifying their mean state. Unlike recent studies, we put into perspective the role 
of this archipelago in altering this regional mean state. On the other hand, the intra seasonal 
Kelvin waves activity has the potential to revitalize the local mean circulation, the vertical 
stratification and therefore the Eastern Pacific dynamics, which in turn may have the potential 
to affect ENSO through upscaling effects. 
 
 Progressivement, la science du chaos a enflammé l’imagination non seulement des 
scientifiques, mais aussi du public, car elle se préoccupe d’objets à l’échelle humaine et parle 
de la vie quotidienne. Elle séduit aussi parce que c’est une science du global qui abat les 
cloisons entre les diverses disciplines. Elle rassemble des chercheurs d’horizons différents et 
va contre la tendance à la spécialisation outrée qui caractérise certains domaines de la 
recherche contemporaine. Elle est attrayante parce qu’elle fait s’écrouler le bastion du 
déterminisme et rend à la libre volonté sa première place. C’est, au surplus, une science 
"holistique" qui considère le tout et fait battre en retrait le réductionnisme. Le monde ne peut 
plus être expliqué seulement par ses éléments constitutifs (quarks, chromosomes ou 
neurones), mais doit être appréhendé dans sa globalité 
Chap. I : Variabilité climatique du Pacifique tropical 
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Chapitre I.  La variabilité climatique du 
Pacifique tropical 
 
«  La Nature se sert aussi bien du fortuit que du nécessaire pour fabriquer le Réel » 
Trinh Xuan Than, Le chaos et l’harmonie 
 
 
Préambule 
 
 Ce chapitre sert de rappel aux principales connaissances actuelles concernant la 
variabilité climatique de l’océan Pacifique tropical et plus généralement de l’ensemble du 
système couplé tropical. Nous mettrons particulièrement l’accent sur le phénomène ENSO qui 
représente une des sources de variabilité les plus énergétiques du système aux échelles 
interannuelles. Ce chapitre décrit aussi les caractéristiques de la variabilité plus basse 
fréquence du système qui tend à moduler l’activité d’El Niño sur des échelles temporelles 
allant de la décennie jusqu’au millénaire, et qui, à ce titre, s’inscrit dans une problématique 
tant scientifique qu’économique étant donné le contexte actuel du réchauffement climatique 
global. 
 Nous nous focaliserons sur les théories de la modulation décennale et plus 
particulièrement sur celles ne nécessitant pas l’intervention de forçage extérieur (extra-
tropical ou stochastique) pour expliquer cette variabilité décennale. Nous détaillerons pour 
cela une théorie physique récente dans la droite ligne de l’étude des systèmes dynamiques 
nonlinéaires. Cela nous amènera à justifier un des enjeux de cette thèse en le replaçant dans le 
contexte récent de la théorie du chaos. 
 Enfin, nous évoquerons l’autre partie du spectre des variables climatiques du système 
tropical en détaillant la variabilité intra-saisonnière océanique, son origine, ses implications 
dans le déclenchement du phénomène El Niño, ainsi que son possible rôle « rectifiant » sur la 
variabilité basse fréquence. 
 Le Pacifique tropical est le siège du phénomène climatique parmi les plus énergétiques 
au monde : le phénomène ENSO (El Niño Southern Oscillation - Oscillation australe en 
français). Il est plus communément désigné par le nom de sa phase chaude El Niño par 
opposition à sa phase froide La Niña. Il s’agit du mode de variabilité interannuelle majeur 
dans les Tropiques. En effet, à l’instar du cycle saisonnier aux moyennes latitudes, ENSO 
Chap. I : Variabilité climatique du Pacifique tropical 
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domine la variabilité interannuelle dans le Pacifique tropical. Ce phénomène issu du couplage 
entre l’océan et l’atmosphère dans les tropiques a cependant des conséquences tant 
météorologiques que sociétales qui se font sentir sur l’ensemble de la planète via des 
téléconnexions atmosphériques et océaniques. 
 Par exemple, l’événement de 1997-1998 (dont une rapide chronologie de l’évolution 
du contenu thermique équatorial est présentée en Figure I.1), connu pour être le plus fort 
depuis le début des enregistrements historiques, a engendré des pluies diluviennes sur la côte 
ouest sud américaine. Les côtes de l’Equateur et du nord du Pérou ont reçu en seulement deux 
mois environ 15 fois plus de précipitations que la moyenne annuelle, provoquant de 
nombreux glissements de terrain et inondations. Plusieurs centaines de personnes disparurent 
et de nombreux cas de choléra et de paludisme furent signalés. Dans le même temps de l’autre 
côté du Pacifique, en Indonésie et en Papouasie-Nouvelle-Guinée, des sécheresses 
exceptionnelles favorisaient les feux de forêts. Les dégâts des deux plus forts El Niño du 
XXème siècle (1982-83 et 1997-98) ont été estimés respectivement entre 5.5 et 12.5 milliards 
d’euros pour le premier et entre 24 et 31 milliards pour le second (UCAR, 1994 ; Sponberg, 
1999). 
 De manière plus anecdotique, les événements El Niño peuvent avoir des effets 
bénéfiques. Par exemple, les cyclones tropicaux qui touchent le sud des Etats-Unis, les 
Caraïbes et le centre-est de l’Amérique arrivent moins fréquemment pendant les années El 
Niño (Gray, 1984). De plus, des hivers plus chauds au nord des Etats-Unis permettent des 
économies d’énergie (Changnon, 1999). 
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Figure I.1. Rapide chronologie 
des variations du contenu 
thermique du Pacique équatorial 
lors de l’évènement El Niño de 
1997. Image du haut : Janvier 
1997 : recharge de la Warm Pool 
(piscine d’eau chaude située à 
l’ouest de l’océan Pacifique 
équatorial traditionnellement 
délimitée en surface par 
l’isotherme 28°C), eaux chaudes 
confinées à l’ouest du bassin, 
Image du milieu : Novembre 
1997, décharge du contenu 
thermique de la Warm pool vers 
l’est du bassin et les tropiques. 
Image du bas : Mars 1998 : 
Bande équatoriale complètement 
déchargée. Les anomalies 
positives de températures sont 
confinées à l’est du bassin. 
 
 Ces dernières remarques justifient le fait que la compréhension de ce phénomène, qui 
implique le déclenchement d’événements extrêmes fortement préjudiciables pour les pays 
environnants, soit non seulement devenu un défi scientifique majeur dans la communauté des 
climatologues mais aussi un enjeu économique et sociétal capital, d’autant plus dans le 
contexte actuel de réchauffement climatique global. Ainsi, sous la pression des scientifiques, 
les politiques et décideurs ont favorisé les recherches scientifiques sur le sujet ; l’objectif étant 
d’observer le phénomène de manière systématique pour mieux comprendre les mécanismes 
thermodynamiques pilotant la variabilité d’ENSO dans le but de prévoir l’arrivée du 
phénomène avec le maximum d’anticipation.  
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I.1.El Niño, c’est quoi ? 
 
 Le phénomène tient son nom des pêcheurs péruviens qui l’avaient surnommé ainsi à 
cause du courant chaud venant du nord du Pérou (de l’équateur) au mois de décembre (El 
Niño faisant référence à l’enfant Jésus en espagnol) et qui disparaît normalement quelques 
semaines plus tard. Ce phénomène saisonnier est accentué tous les 3 à 7 ans. Le courant froid 
du Pérou ne se rétablit pas, les eaux restent alors anormalement chaudes provoquant la 
raréfaction du plancton et par conséquent des bancs de poissons habituellement présents dans 
cette région. 
 
Figure I.2. Caractéristiques du Pacifique tropical pendant des conditions normales (en haut) et des conditions 
El Niño (en bas). Les conditions La Niña sont des conditions normales intensifiées. 
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 En situation normale (Figure I.2 - haut), les alizés pilotent un upwelling équatorial et 
le long des côtes péruviennes, induisant une remontée d’eaux profondes froides et riches en 
nutriments vers la surface. La langue d’eau froide (« Cold Tongue ») s’étend alors vers l’ouest 
le long de l’équateur et la piscine d’eau chaude (« Warm Pool »), associée à une intense 
activité convective, se retrouve alors confinée dans l’ouest du bassin. La circulation zonale de 
Walker est alors en place (boucle atmosphérique en pointillés sur la Figure I.2). En revanche, 
en période El Niño (Figure I.2. bas), le relâchement des alizés est associé à une extension vers 
l’est de la Warm Pool. L’upwelling équatorial et côtier s’affaiblit (voire disparaît dans le cas 
de forts épisodes El Niño), induisant un approfondissement de la thermocline et un 
déplacement des eaux chaudes vers l’est. Ce dernier est associé à un déplacement de la cellule 
convective atmosphérique amenant des sécheresses à l’ouest et de fortes précipitations à l’est 
du bassin. Les Niños peuvent être suivis d’épisodes froids appelés la Niña, correspondant à 
des conditions froides dans le Pacifique central. Cette phase de l’oscillation est en fait 
considérée comme un renforcement des conditions normales, avec une intensification et une 
extension des alizés jusque dans le centre du bassin ainsi qu’une Cold Tongue pénétrant plus 
à l’ouest. 
 Cette oscillation a été découverte pour la première fois dans les années 1920 par le 
scientifique britannique Sir Gilbert Walker. Alors qu’il étudiait l’intensité de la mousson 
indienne, il mit en évidence une corrélation remarquable entre les relevés barométriques du 
centre et de l’ouest du Pacifique. Il remarqua en fait que la pression au niveau de la mer 
oscillait dans le pacifique Sud : lorsqu’elle augmentait à l’ouest, elle diminuait à l’est et 
inversement, induisant un mouvement de bascule atmosphérique zonale. Il désigna ce 
phénomène du nom d’« oscillation australe ». Pour mesurer son intensité, Walker définit 
l’Indice de l’Oscillation Australe (SOI – Southern Oscillation Index), mesurant la différence 
de pression entre Tahiti et Darwin. 
 Ce n’est pourtant que dans les années 1960, que les scientifiques, notamment Jacob 
Bjerknes, relièrent cette oscillation « atmosphérique » au phénomène océanique « El Niño ». 
Bjerknes remarqua en effet que les phases négatives du SOI étaient associées à 
l’affaiblissement des alizés, aux conditions anormalement chaudes et aux fortes précipitations 
dans l’est du bassin. Il découvrit ainsi qu’El Niño n’était pas seulement un phénomène local 
confiné le long des côtes péruviennes, mais aussi la manifestation d’une oscillation affectant 
l’océan et l’atmosphère sur l’ensemble du Pacifique tropical. 
 Ces résultats ont contribué à considérer ce phénomène comme un phénomène couplé 
entre l’océan et l’atmosphère. El Niño est maintenant couramment désigné par l’acronyme 
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ENSO (Rasmusson et Carpenter, 1982) qui signifie El Niño Southern Oscillartion 
(Oscillation australe en français). 
 La relation entre l’oscillation atmosphérique et El Niño est telle que ces deux 
phénomènes sont anti-corrélés (Figure I.3). Les indices océaniques couramment utilisés pour 
rendre compte de l’amplitude d’ENSO et de sa nature oscillante sont les anomalies de SST 
par rapport aux normales saisonnières et moyennées dans la région du Pacifique central 
Niño3.4 (170°W-120°W ; 5°N-5°S) ou du Pacifique Est Niño3 (150°W-90°W ; 5°N-5°S). 
 
 
Figure I.3. Indices de l’oscillation australe et Niño 3.4. 
 
 ENSO peut ainsi être envisagé comme une déstabilisation du cycle saisonnier. Ce 
dernier se définit généralement comme une climatologie mensuelle calculée sur une période 
donnée (généralement longue). 
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Figure I.4. Cycle saisonnier (courbes en traits noirs pleins) et anomalies (négative en bleu et positive en rouge) 
par rapport au cycle saisonnier moyennés dans la boîte Niño4 à gauche et Niño3 à droite entre Janvier 1995 et 
Janvier 1998. La climatologie est issue des données de Kaplan et al. (1998) sur la période 1950-20 
 
Les anomalies ENSO calculéees par rapport au cycle saisonnier sont représentées sur 
la Figure I.4 pour la période Janvier 1995 – Janvier 1998. On note que la climatologie 
mensuelle subit d’importantes variations entre l’est et l’ouest du bassin Pacifique équatorial. 
Alors que la partie occidentale est marquée par un cycle saisonnier de faible amplitude 
(∼1°C), la partie orientale connaît des variations saisonnières de plus grande amplitude 
(∼2.5°C). De même, la phase de ces normales saisonnières est différente avec un pic au cours 
de l’hiver boréal dans l’est et l’été boréal dans l’ouest Les anomalies par rapport à ces 
normales saisonnières sont donc beaucoup plus marquées dans le Pacifique équatorial est où 
elles atteignent plus de 3°C durant l’épisode El Niño extrême 97/98 contre 1°C dans l’ouest 
du bassin (cf. Figure I.4). Chang (1996) a montré que le fort signal saisonnier dans l’est du 
Pacifique était principalement piloté par un fort couplage océan-atmosphère, alors que le 
signal saisonnier plus modéré dans le Pacifique ouest résultait des changements dans le 
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forçage radiatif solaire. Nous reviendrons par la suite (fin du chapitre I et chapitre IV) sur les 
relations importantes entre cette variabilité annuelle et la variabilité ENSO. 
 
 
I.2.El Niño, comment ça marche ? 
 
 Bjerknes (1966,1969) fut le premier à proposer un mécanisme permettant d’expliquer 
le réchauffement du Pacifique Est. Il a émis l’hypothèse qu’une rétroaction positive océan-
atmosphère, impliquant la circulation de Walker, était responsable du réchauffement de SST 
observé dans le centre et l’est du bassin du Pacifique équatorial lors des événements El Niño. 
 Si on considère une anomalie positive de SST dans l’est du bassin, le mécanisme 
proposé agit ainsi : 
• Réduction du gradient zonal de SST 
• Affaiblissement de la circulation de Walker associé à un affaiblissement des alizés 
• Affaiblissement de l’upwelling 
• Renforcement des anomalies positives de SST. 
 
 Ce « feedback » positif autrement appelé instabilité couplée océan-atmosphère conduit 
à un état (de plus en plus) chaud permanent. Elle fonctionne aussi dans le cas d’anomalies 
négatives conduisant dans ce cas à un état froid permanent. Elle n’explique cependant pas le 
passage d’un état à l’autre, en bref la nature oscillante d’El Niño. 
 Il a fallu attendre les années 1980 et surtout l’événement intense de 1982-83 pour que 
la communauté recommence à s’intéresser au phénomène. Depuis, de nombreuses études ont 
proposé des mécanismes de rétroaction négative pour compléter la théorie de Bjerknes. 
 Dès la fin des années 1970, on pressentit le rôle déterminant que pouvaient jouer les 
ondes. Le formalisme mathématique des ondes océaniques équatoriales fut développé en 
détail et ses multiples implications permirent de compléter la théorie de Bjerknes en 
fournissant un processus de rétroaction négative. Avant de rentrer plus en détail dans les 
diverses théories d’ENSO, il peut être utile de rappeler brièvement le contexte de la théorie 
des ondes équatoriales. L’océan équatorial est fortement stratifié, avec des eaux chaudes en 
surface et froides en profondeur, séparées par une thermocline serrée vers 100m. De plus, il 
s’agit d’une région dynamiquement spécifique dans la mesure où la vitesse d’entraînement y 
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est maximale et où le paramètre de Coriolis, caractérisant les propriétés locales liées à la 
rotation terrestre, y change de signe. Ces propriétés confèrent à la région océanique 
équatoriale un rôle de guide d’ondes : toute perturbation se produisant au voisinage de 
l’équateur déclenche des ondes dont les trajectoires énergétiques convergent vers l’équateur. 
Le signal reste confiné à 300 km de part et d’autre de l’équateur et se propage soit vers l’est 
soit vers l’ouest. 
 
 
I.3.Les théories d’ENSO 
 
 Les théories d’ENSO peuvent être classées en 2 groupes : 
I/ Celles qui se basent essentiellement sur la propagation libre des ondes océaniques 
équatoriales pour expliquer la nature oscillante d’ENSO. 
II/ Celles dites des instabilités couplées ou des modes couplés lents (« slow coupled mode 
theories ») qui introduisent une approche permettant de rendre compte des irrégularités des 
oscillations. 
 
I.3.1.Théories du groupe I 
 
• La théorie de l’oscillateur retardé. 
 Historiquement, il s’agit de la première théorie rendant compte de la nature oscillante 
d’ENSO. Elle a été proposée par Suarez et Schopf (1988) et Battisti et Hirst (1989). Les 
anomalies de vent d’ouest (affaiblissement des alizés) générées lors d’un épisode chaud 
génèrent dans le centre du bassin des ondes de Kelvin et de Rossby. 
 Mais avant d’expliquer en détail les théories du groupe I, il est important d’introduire 
les bases de la théorie océanique linéaire équatoriale mises en jeu. 
 Dans un premier temps, nous allons schématiser l’océan équatorial comme un fluide à 
deux couches, une première couche active superficielle de densité ρ1 et une couche profonde 
inactive de densité ρ2. Nous supposons par ailleurs que la pression atmosphérique pA est 
constante ainsi que la pression au fond pF (couche de fond au repos). En faisant l’hypothèse 
hydrostatique, on peut écrire la pression au fond : pF = pA + ρ1gh1 + ρ2gh2 
Et au cours du mouvement : pF = pA + ρ1g(h1 + η -ξ)+ ρ2g(h2 + ξ ) 
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Avec η et ξ respectivement les anomalies de hauteur de la couche supérieure active et de la 
couche inférieure au repos. 
 On en déduit l’égalité suivante : η = - ξ(ρ2 – ρ1)/ ρ1, démontrant que pour un fluide à 
deux couches dont l’une seulement est active, les déplacements de la surface et de l’interface 
(qui représente la thermocline dans notre cas) sont miroirs l’un de l’autre. Une telle 
caractéristique est relativement bien observée à travers le Pacifique équatorial. 
 
 
Figure I.5. Représentation schématique de l’océan équatorial comme un fluide à deux couches dont 
seulement la couche superficielle est en mouvement. 
 
 Afin de déterminer les équations du mouvement dans la couche superficielle, nous 
allons considérer comme base de départ les équations de Navier-Stokes de la dynamique des 
fluides (fluide incompressible, non divergent et hydrostatique) : 
⎪⎩
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où hU  représente le vecteur courant horizontal (u1, v1), w est la vitesse verticale du fluide, Ω 
est la vitesse de rotation de la Terre, g est la gravité et F
ρ
est le vecteur des forces autres que 
Coriolis et le gradient de pression s’appliquant sur les équations du mouvement horizontal. En 
faisant les hypothèses simplificatrices suivantes : (i) les termes nonlinéaires sont 
négligeables ; (ii) les équations restent valides proches de l’équateur lorsqu’elles sont 
Chap. I : Variabilité climatique du Pacifique tropical 
 
 19
projetées sur le plan tangent à la surface terrestre à l’équateur (approximation du plan β). A la 
suite de cette seconde hypothèse, on introduit le paramètre de Coriolis f = 2 Ω sinΦ ~ 2Ωy/R 
= βy, où Φ est la latitude, R est le rayon de la Terre et y est la distance méridienne à 
l’équateur. En supposant un fluide à deux couches (Figure I.5), les équations du mouvement 
se réécrivent comme suit : 
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où h1=h10+ η représente la hauteur de la colonne d’eau de la première couche ; g’ = g(ρ2 – 
ρ1)/ρ1 est la gravité réduite, u1 et v1 sont les composantes zonales et méridiennes du courant 
dans la couche de surface et Fx et Fy les tensions de vent zonale et méridienne. Pour finir, 
nous allons adimensionnaliser ces équations en introduisant les échelles temporelles et 
spatiales suivantes : cT β/1= , β/cL =  et où 10' hgc = . Le système d’équations se 
réécrit alors : 
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 Il est alors relativement facile de démontrer que dans le cas où l’accélération selon v1 
est négligée (approximation des ondes longues), toute solution du système peut se 
décomposer comme la somme d’une onde de Kelvin et d’une infinité d’ondes de Rossby 
longues. Dans l’espace restreint (u1, h1), ces ondes restent orthogonales (l’onde de Kelvin n’a 
pas de composante méridienne) et la solution s’écrit : 
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 Les structures méridiennes en 1u  et 1h  normalisées de l’onde de Kelvin et de la 
première onde de Rossby longue sont présentées Figure I.6. Les coefficients ak et aR sont les 
amplitudes des ondes en réponse au forçage éolien. Une onde de Kelvin se propage vers l’est 
à la vitesse précédemment introduite c alors qu’une onde de Rossby n se propage vers l’ouest 
à la vitesse c/(2n + 1). Dans le cas du Pacifique central équatorial, ces vitesses sont 
respectivement de l’ordre de 3 m/s et 1 m/s. 
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Figure I.6. Structures 
méridiennes en niveau de la mer 
(en m) (a) et courant zonal (en 
m/s) (b) pour les ondes de Kelvin 
(trait plein) et de Rossby 1 (trait 
pointillé) (calculées pour une 
vitesse barocline de 2 m/s). 
D’après Boulanger 
(communication personnelle). 
 
 
 
 
 
 Le mode de propagation dit « onde de Kelvin » propage toute déformation de pression 
interne à l’océan à près de 3 m/s (pour le premier mode barocline), en déformant sur son 
passage le courant zonal et la thermocline. Lorsqu’une anomalie de vent d’ouest souffle au 
centre du Pacifique, elle crée une convergence locale des eaux de surface sur l’équateur, ce 
qui enfonce brutalement la thermocline. Ce signal, dit de « downwelling », se propage vers 
l’est en enfonçant progressivement la thermocline sur son trajet. Il atteint la côte en un mois. 
Tout au long de son parcours, se produit un léger réchauffement de surface puisque 
l’enfoncement de la thermocline freine le mélange des eaux de surface avec les eaux froides 
sous-jacentes. En percutant la côte, une partie de l’onde se réfléchit et revient vers l’ouest ; 
l’autre partie se sépare sous forme de deux fronts d’onde côtiers, qui se propagent vers les 
pôles, le long des côtes américaines. 
 L’anomalie de vent d’ouest engendre aussi un signal vers l’ouest, l’« onde de 
Rossby », dont la structure est plus complexe. Le long de l’équateur même, il s’agit toujours 
d’un enfoncement de la thermocline, traduisant la convergence des masses d’eau, mais cette 
fois-ci il ne s’agit plus de convergence créée par un front de courant zonal. La convergence 
provient d’un afflux d’eau méridien, qui s’enroule dans le sens cyclonique autour d’une zone 
de remontée de la thermocline (zone de basse pression océanique) située vers 3°N. Une 
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cellule symétrique se produit au sud de l’équateur, et ce doublet cyclonique, qui alimente 
l’équateur au détriment des régions situées juste au nord et au sud, se propage vers l’ouest à 
une vitesse de l’ordre du m/s. Cette onde se propage jusqu’à la frontière occidentale du bassin 
Pacifique et elle s’y réfléchit sous forme d’une onde de Kelvin se propageant vers l’est. Mais 
cette fois-ci, il s’agit d’une onde d’upwelling, qui remonte la thermocline. Et nous sommes 
ainsi en présence d’un processus de rétroaction négative, qui s’oppose à la perturbation qui l’a 
créé. Ces traits caractéristiques de propagation des ondes sont représentés sur la Figure I.7. 
 
 
 
Figure I.7. Propagation des 
ondes équatoriales suite à un 
coup de vent d’ouest situé près 
de la ligne de changement de 
date dans un modèle shallow 
water à 2 couches. Il s’agit des 
anomalies de niveau de la mer 
(en m) après 15 jours, un mois 
et demi et enfin deux mois. 
D’après Boulanger 
(communication personnelle). 
 
 
 Voici en substance les principes de base de la théorie des ondes équatoriales servant de 
fondement à la théorie de l’oscillateur retardé résumée dans la Figure I.8, d’après Wang et 
Picaut (2004). 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure I.8. Schéma de la théorie de l’oscillateur 
retardé. D’après Wang et Picaut (2004). 
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 Ce modèle peut être formalisé de manière simplifiée par l’équation suivante de 
température, où T est l’anomalie de SST dans l’est du Pacifique équatorial, et a, b, η et ε sont 
des constantes positives du modèle : 
3)( TtbTaT
dt
dT εη −−−=
 
 Le premier terme de l’équation aT représente la rétroaction positive océan-atmosphère 
de l’est du Pacifique. Le terme bT(t – η) correspond à la rétroaction négative due à l’onde de 
Kelvin d’upwelling issue de la réflexion au bord ouest, avec un délai temporel η. Le troisième 
terme (cubique) est un terme d’amortissement, empêchant le système de laisser croître les 
anomalies de façon disproportionnée. 
 Le rôle de la réflexion des ondes de Rossby au bord ouest dans l’évolution des 
conditions El Niño à La Niña est cependant à nuancer. En effet, la frontière ouest du bassin 
Pacifique est loin d’être parfaite car constituée d’un grand nombre d’îles (archipels 
indonésiens et philippins par exemple). Bien que cette réflexion a pu être observée 
(Boulanger et Menkes, 1999), son efficacité reste discutée (estimée à ~50% par Dewitte et al., 
2003) et son rôle semble se limiter à la terminaison des événements (Mantua et Battisti, 
1994). En outre, il s’avère difficile de distinguer la part des ondes de Kelvin d’upwelling due 
à la réflexion au bord ouest de celle forcée par les vents (Boulanger et al., 2003). 
 
• L’oscillateur du Pacifique Ouest. 
 La théorie précédente de l’oscillateur retardé ne prend en compte que les anomalies de 
SST et de vent dans l’est et le centre du Pacifique équatorial. Les observations montrent 
pourtant qu’elles sont accompagnées d’anomalies de signe opposé dans l’ouest du bassin 
(Rasmusson et Carpenter, 1982 ; Wang et al., 1999a ; Wang et Weisberg, 2000). En 
s’appuyant sur de telles constations, Weisberg et Wang (1997) ont développé un modèle 
conceptuel, qui à la différence du modèle d’oscillateur retardé, met en valeur le rôle des vents 
dans le Pacifique ouest. 
 Durant un événement chaud, les anomalies positives de SST qui se développent dans 
l’est et le centre du bassin sont associées, selon la théorie de Gill (1980), à une baisse de la 
pression au niveau de la mer de part et d’autre de l’équateur (L, Figure I.9), conduisant 
comme vu précédemment à l’approfondissement de la thermocline (h1, Figure I.9) et au 
réchauffement de la SST dans l’est du Pacifique équatorial. Les anomalies négatives de 
pression vont quant à elles induire une remontée de la thermocline de part et d’autre de 
l’équateur par pompage d’Ekman (h2, Figure I.9). Ces anomalies de thermocline se propagent 
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vers l’ouest, conduisant à un refroidissement et une augmentation de pression hors équateur 
(H, Figure I.9). Ces anomalies positives de pression induisent alors des anomalies de vent 
d’est à l’équateur, qui vont générer une onde d’upwelling (donc avec un effet de 
refroidissement) se propageant vers l’est et permettant de contrer le réchauffement initial. 
 
 
Figure I.9. Modèle du Pacifique Ouest, d’après Weisberg et Wang, 1997. 
 
 Cette théorie s’affranchit donc de la réflexion d’ondes au bord ouest et suppose que ce 
sont des anomalies de vent d’est dans l’extrême ouest du bassin pacifique qui génèrent les 
ondes de Kelvin d’upwelling permettant la rétroaction négative. Bien que ce modèle repose 
sur une réponse atmosphérique purement théorique de type Gill (1980), Wang et Weisberg 
(2000) montrent que le déclenchement et l’évolution de l’événement de 1997-98 peuvent 
s’expliquer par leur paradigme. Une étude de Boulanger et al. (2003) confirme la présence de 
vents d’est pendant la terminaison de l’événement de 1997-98 ce qui est consistant avec la 
théorie de Weisberg et Wang (1997). 
 
• L’oscillateur advectif-réflectif 
 Les modèles proposés précédemment considèrent uniquement le processus 
d’advection verticale (upwelling) associé aux anomalies de profondeur de la thermocline, sans 
tenir compte des processus liés à l’advection zonale. Reprenant les principes de base de 
l’oscillateur retardé, Picaut et al. (1997) proposent le modèle de l’oscillateur advectif-
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réflectif, qui prend en compte le rôle du Pacifique central et notamment les déplacements du 
bord est de la Warm Pool. Le forçage atmosphérique dépend en effet directement des 
déplacements de cette dernière, puisque c’est au-dessus de cette zone d’eau chaude que se 
développe la convection profonde. Durant les événements El Niño, le bord est de la Warm 
Pool est advecté vers l’est (vers l’ouest pour les épisodes la Niña). Trois processus de 
rétroaction négative tendant à repousser la Warm Pool dans sa position initiale peuvent alors 
être identifiés : les anomalies de courant associées à la réflexion d’ondes au bord ouest, celles 
associées à la réflexion au bord est, et enfin les courants zonaux moyens qui convergent au 
niveau du bord est de la Warm Pool. 
 Durant la phase chaude d’ENSO, une rétroaction positive entre les courants zonaux 
moyens et les anomalies de vent d’ouest induit le déplacement vers l’est du bord est de la 
Warm Pool (dont la position moyenne se situe aux alentours de la ligne de changement de 
date. 180°, Figure I.10). Les anomalies de vents d’ouest du Pacifique central génèrent des 
ondes de Kelvin de downwelling se propageant vers l’est et des ondes de Rossby d’upwelling 
se propageant vers l’ouest. Les ondes de Rossby se réfléchissent à la frontière ouest, les ondes 
de Kelvin initiales se réfléchissent en ondes de Rossby de downwelling à la frontière est. Les 
ondes de Kelvin et Rossby issues de la réflexion aux bords est et ouest s’accompagnent de 
courants portant vers l’ouest, repoussant ainsi le bord est de la Warm Pool vers sa position 
initiale. Cette rétroaction négative s’accompagne de l’action du courant zonal moyen qui 
porte vers l’ouest lorsque le bord est de la Warm Pool est à l’est de 180° (Figure I.10). 
 
 
 
Figure I.10. Modèle de 
l’oscillateur advectif-réflectif. (a) 
Représentation longitude/temps 
de la position du bord est de la 
Warm Pool. Les petites flèches 
noires représentent les ondes de 
Kelvin et Rossby, les grises les 
courants zonaux. (b) courants 
zonaux moyens observés 
(pointillés) et modélisés (trait 
plein). D’après Picaut et al. 
(1997). 
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 Ce modèle prend donc en compte des processus ignorés par les précédentes théories 
basées essentiellement sur l’action des ondes équatoriales, tels que la convergence du courant 
zonal, l’advection zonale de SST et la réflexion des ondes de Kelvin à la frontière est du 
Pacifique. 
 
• L’oscillateur rechargé-déchargé 
 La théorie de la décharge-recharge du contenu thermique océanique est sans doute le 
paradigme le plus complet à partir duquel peuvent s’expliquer la plupart des propriétés 
observées. Nous détaillons dans la suite les principes de ce paradigme. 
 Dans la continuité des travaux de Bjerknes, Wyrtki (1975) avait proposé la théorie de 
recharge (« build up » en anglais) du Pacifique ouest. Elle s’est construite sur l’observation du 
renforcement des alizés dans le centre du Pacifique les années précédant un événement chaud. 
La réponse océanique à un tel forçage atmosphérique se traduit par une accumulation d’eaux 
chaudes dans la partie ouest du bassin et l’augmentation de la pente ouest-est du niveau de la 
mer. Un relâchement des alizés initie alors le « déversement » de ces eaux chaudes vers le 
centre du bassin sous la forme d’ondes de Kelvin. A la fin de l’événement chaud, ces eaux 
sont redistribuées vers des latitudes plus élevées, le long des côtes de l’Amérique du sud 
notamment. Cette théorie, simple, ne considère cependant pas de rétroaction océanique. De 
plus, elle n’explicite pas le renforcement nécessaire des alizés. 
 C’est pourquoi Jin (1997ab) a proposé un nouveau modèle de recharge-décharge du 
contenu thermique équatorial, mettant en avant l’ajustement dynamique du Pacifique tropical 
par transport de Sverdrup. Cette théorie se base sur l’effet du vent sur la pente et la 
profondeur moyenne de la thermocline, fortement corrélée au contenu thermique de l’océan. 
Elle peut se représenter par quatre phases, impliquant successivement une boucle de 
rétroaction positive puis négative. 
 Durant la phase chaude (Figure I.11, I), les anomalies de vent d’ouest créées induisent 
un approfondissement de la thermocline dans l’est et une remontée dans l’ouest. Il s’ensuit un 
aplatissement de la pente de la thermocline. Dans le même temps, les anomalies de vent 
créent une divergence du transport de Sverdrup, induisant une décharge du contenu thermique 
équatorial associée  à une remontée globale de la thermocline (en moyenne zonale). Cette 
décharge conduit alors à une phase de transition (Figure I.11, II), durant laquelle la 
thermocline est anormalement proche de la surface. Cette anomalie permet le refroidissement 
du Pacifique est par l’upwelling moyen, conduisant alors à la phase froide. Les mêmes 
Chap. I : Variabilité climatique du Pacifique tropical 
 26
mécanismes que pour la phase chaude (mais de signe opposé) entrent en jeu et permettent au 
système de retourner vers une phase chaude, bouclant alors le mécanisme. 
 
Figure I.11. Phases du mécanisme de recharge-décharge : (I) Phase chaude, (II) Transition entre phases 
chaude et froide, (III) Phase froide et (IV) transition entre phases froide et chaude. D’après Meinen and 
McPhaden (2000). 
 
 Ce modèle a le mérite de proposer une phase de transition entre événements chauds et 
événements froids, et vice-versa. Meinen et McPhaden (2000) ont apporté une première 
validation de ce modèle, à partir des observations des vingt dernières années, semblant 
indiquer que ce mécanisme est à l’œuvre dans la réalité. 
 
• L’oscillateur unifié 
 Les modèles d’oscillateurs présentés précédemment reposent tous sur la rétroaction 
positive entre l’océan et l’atmosphère dans l’est et le centre du bassin équatorial proposée par 
Bjerknes. En revanche, chacun propose un mécanisme différent de rétroaction négative 
permettant au système d’osciller. Il semble que la plupart des mécanismes proposés par ces 
différentes théories sont à l’œuvre lors des épisodes El Niño des années 1980/90. Par 
exemple, en analysant à partir d’observations satellites l’événement de 1997/98, Picaut et al. 
(2002) confirment la pertinence de ces théories. 
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 Motivé par la diversité de ces modèles, Wang (2001) a tenté de mettre en commun 
toutes ces théories, et a proposé le modèle de l’oscillateur unifié. Il a regroupé dans un 
système d’équations la physique de chaque théorie et a pris en compte les anomalies 
observées lors des ENSO dans l’est et le centre du Pacifique, mais aussi dans l’ouest. Suivant 
le choix des paramètres du modèle, on retrouve l’une ou l’autre des théories, ou la 
combinaison de toutes (Figure I.12). 
 
 
Figure I.12. Schéma de l’oscillateur unifié, d’après Wang et Picaut (2004). 
 
I.3.2.Théories du groupe II 
 
Les théories que l’on vient de présenter supposent qu’ENSO est parfaitement cyclique. Par 
exemple, la périodicité d’ENSO dans les modèles précédents résulte d’une calibration idoine 
des différents paramètres du système. 
 Ces théories ne sont bien sûr pas suffisantes pour expliquer la complexité du 
phénomène qui se caractérise par une irrégularité marquée (période pas vraiment définie entre 
2 et 7 ans). Son spectre ne fait pas ressortir un ou plusieurs pics à des fréquences bien précises 
mais, semble en fait continu et doit très certainement correspondre à un très grand nombre de 
modes excités. De plus, il semble que chaque événement soit différent, à la fois dans son 
déclenchement, dans son déroulement et dans son amplitude. Là encore, plusieurs théories 
tentent d’expliquer ce comportement irrégulier. 
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 Les théories dites des instabilités couplées ou des modes couplés lents (« slow coupled 
mode theories ») (i.e. Gill, 1980, Philander et al., 1984; Yamagata, 1985; Hirst, 1986, 1988; 
Neelin 1991; Wakata et Sarachik 1991; Jin et Neelin, 1993a; Neelin et Jin, 1993ab; Wang et 
Weisberg, 1996), intègrent de manière explicite le rôle du couplage pour expliquer les 
caractéristiques des instabilités océan-atmosphère qui se développent durant ENSO. 
 Dans le but de comprendre la diversité de comportement des événements ENSO aussi 
bien dans la Nature que dans les modèles couplés simples ou de circulation générale, les 
études théoriques ont reposé sur une approche mécanistique d'ENSO à l'aide de modèles 
couplés simplifiés fortement paramétrés. Toutes ces approches font l'hypothèse que la 
variabilité de type El Niño est en fait une instabilité couplée de l'état de base climatologique 
du système couplé océan-atmosphère. Un résultat majeur de ces approches peut être résumé à 
partir des travaux de Neelin (1991), Jin et Neelin (1993a, b) et Neelin et Jin (1993) qui ont 
pris comme base d'étude un système couplé d'équations représentant l'évolution de la 
dynamique océanique superficielle (courants de surface et thermocline équatoriale), de la 
température de surface et du vent (comme une réponse proportionnelle à la température de 
surface). L'originalité de leurs travaux a été tout d'abord de faire apparaître dans ce système 
d'équations les différentes échelles spatiales et temporelles caractéristiques des mécanismes 
dynamiques et thermodynamiques potentiellement importants pour le couplage tropical. On 
peut en dénombrer trois (Neelin, 1998) : 
- Le coefficient de couplage entre l’océan et l’atmosphère (« coupling parameter » dans la 
Figure I.3) ; 
- L’échelle de temps caractéristique mesurant l’ajustement de la SST aux divers processus de 
rétroactions et d’amortissement ; 
- Le coefficient représentatif de la couche de surface qui gouverne la force du feedback 
vertical (mouvement de la thermocline et cisaillement vertical des courants) (« surface layer 
parameter » dans la Figure I.13). 
 Pour résumer la philosophie de leurs études, ils ont associé à chaque paramètre 
important de leur modèle un coefficient adimensionné qu'ils feront tendre vers diverses 
limites (zéro ou l'infini) afin d'identifier le rôle de chaque processus dans les instabilités 
couplées de leur système et, ainsi, caractériser les influences de tel ou tel type de processus 
sur la variabilité ENSO simulée. A l'aide des différents paramètres adimensionnels identifiés, 
le comportement de type ENSO du modèle peut être analysé dans son espace des paramètres 
(multidimensionnels) où il est possible d'étudier le « continuum » des modes propres du 
système couplé. Pour des mécanismes physiques prépondérants, on peut étudier les 
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changements de propriété (existence d'oscillation, fréquence, direction de propagation, 
intensité) des modes propres sensés être représentatifs d'ENSO. Pour résumer, deux cas 
limites ont été identifiés : la limite « onde rapide » et la limite « mode SST ». La limite « onde 
rapide » signifie que le temps d'ajustement lié à la dynamique équatoriale est court au regard 
des autres temps d'ajustement du système couplé. La vitesse des ondes est "infinie" et l'océan 
est en équilibre avec le vent. Au contraire, dans la limite « mode SST », l'évolution de la SST 
se retrouve liée à la réponse dynamique de la couche océanique de surface donc aux ondes. A 
partir de ces deux modes extrêmes, une évolution continue des divers paramètres permet de 
représenter tous les états ou événements de caractéristiques intermédiaires. Le grand intérêt de 
ces travaux théoriques a été d'offrir un formalisme pour interpréter les comportements des 
modèles couplés à l'aide de ses paramètres i.e. le positionnement d'un modèle dans un espace 
des paramètres adéquats peut permettre de connaître a priori le comportement de type ENSO 
qu'il peut simuler (Figure I.13). Il est intéressant de noter que cette approche permet de 
concilier l’ensemble des théories passées en revue précédemment et notamment la possibilité 
au système d’évoluer d’un mode de variabilité à l’autre. Cette transition peut se faire sur une 
route menant au chaos et donc permet de tenir compte de la richesse du spectre observé 
(Figure I.13). 
 
 
Figure I.13. Mise en évidence du comportement résonnant ou chaotique du système ENSO dans un modèle de 
complexité intermédiaire en fonction du coefficient de couplage et du coefficient représentatif de la couche de 
surface. D’après Jin et al. (1996).  
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 Une autre alternative pour tenir compte de l’irrégularité d’ENSO, est d’attribuer une 
partie de la richesse de son spectre au forçage atmosphérique stochastique (aléatoire). Il est 
clair qu’il existe dans l’atmosphère une variabilité haute fréquence considérable avec de très 
faibles échelles de décorrélation. Si l’on se place à des échelles temporelles suffisamment 
grandes (par rapport au temps de décorrélation), la signature spectrale de cette variabilité 
atmosphérique apparaît approximativement comme celle d’un bruit blanc, susceptible d’agir 
sur la « composante lente » du système climatique. 
 Les effets d’un tel forçage appliqué aux modèles impliqués dans les théories 
précédentes (qui seraient cycliques autrement) sont suffisants pour produire une certaine 
irrégularité, généralement consistante avec les signaux ENSO observés. Le forçage 
stochastique est potentiellement capable de produire un pic spectral dont les structures 
spatiales sont cohérentes avec le mode ENSO. Plusieurs études confirment ce résultat et 
avancent l’hypothèse qu‘ENSO serait un cycle stable (une oscillation stable faiblement 
amortie) maintenu par un bruit atmosphérique (i.e. Blanke et al., 1997 ; Chang et al., 1996 ; 
Jin et al., 1996, parmi d’autres). 
 Cependant, Jin et al. (1996) ont également noté que le cas de l’oscillateur stable, 
« maintenu stochastiquement », ne permettait pas de retrouver l’oscillation quasi-biennale 
dans le spectre simulé, ce qui est, selon eux, un argument fort en faveur d’un cycle ENSO 
auto-entretenu chaotique (mais déterministe). 
 A ce stade, il est nécessaire de distinguer deux façons d’appréhender cette variabilité 
atmosphérique haute fréquence et son rôle sur l’irrégularité d’ENSO. La première que nous 
venons déjà d’évoquer implique que le bruit atmosphérique est extérieur au système et qu’il 
ne peut en aucun cas être modifié en retour par l’évolution du système lui-même. Il s’agit de 
l’hypothèse de bruit blanc « additif », qui peut servir à modéliser les coups de vent d’ouest 
(WWB – Westerly Wind Burst) ou les oscillations atmosphériques intra-saisonnières et à 
étudier leur impact sur le déclenchement d’un événement El Niño (Kessler et al., 1995 ; 
Kessler et Kleeman, 2000, Vecchi et Harrison, 2000 ; Lengaigne et al., 2004…). Cette 
hypothèse ne permet en revanche pas d’étudier les interactions ENSO-bruit atmosphérique 
(généralement ENSO-WWB). Dans ce cas, il est nécessaire d’avoir recours à l’hypothèse de 
bruit atmosphérique « multiplicatif » qui signifie que les caractéristiques du bruit 
atmosphérique sont modulées par ENSO lui même (généralement par l’état moyen du 
système). Dans ce cas de figure où la variabilité atmosphérique haute fréquence et la 
variabilité ENSO peuvent interagir, l’irrégularité de l’oscillation est clairement mieux 
représentée (Jin et al., 2007) et la fonction de densité de probabilité des sorties de tels 
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modèles est beaucoup plus proche de celle des observations que dans le cas d’un bruit 
purement additif (Perez et al., 2005). La variabilité atmosphérique a ainsi un rôle a jouer sur 
la dynamique d’ENSO et ne peut plus être considérée comme un forçage externe stochastique. 
Ce bruit atmosphérique, étant généralement dépendant de l’état moyen (sur des échelles de 
temps plus longues qu’ENSO), peut entrer en considération pour l’étude de l’évolution lente 
des propriétés d’ENSO et plus généralement de l’océan Pacifique tropical. Nous reviendrons 
sur ce point dans la suite du chapitre et au chapitre IV. 
 Les différentes théories d’ENSO et les modèles qui les accompagnent 
(majoritairement des modèles couplés hybrides ou de complexité intermédiaire) ont par le 
passé largement prouvé leur habileté à faire évoluer de manière réaliste un état initial spécifié 
aussi précisément que possible et ainsi à réaliser des prévisions saisonnières à interannuelles 
fiables avec des délais de prévision de 6 à 12 mois. De par la complexité du système 
climatique tropical, qu’il soit considéré comme chaotique auto-entretenu ou bien amorti excité 
par un forçage stochastique, il semble convenu que ce délai de prévision ne puisse être 
amélioré significativement. En effet, selon le contexte où l’on se place, il existe un horizon 
temporel de prévision limité dû soit au « hasard » de la variabilité atmosphérique haute 
fréquence (dans le cadre stochastique) soit à la dépendance sensitive aux conditions initiales 
(dans le cadre chaotique) (Lorenz, 1963). Pourtant, il s’avère que les caractéristiques d’ENSO 
sont significativement modulées sur des échelles décennales à inter décennales. Cette 
modulation concerne par exemple ses caractéristiques spatiales, son amplitude, son mode de 
propagation, sa prévisibilité… Se pose alors le problème de la prévision à plus long terme 
(échelles temporelles décennales et au delà) du phénomène et plus généralement de 
l’ensemble de la variabilité du Pacifique tropical. Cette thématique fait partie des enjeux 
scientifiques et politiques majeurs pour les années à venir (Cane, 2010). 
 
 
I.4.La modulation basse fréquence d’ENSO 
 
 Il a déjà été observé plusieurs modes de variabilité « lents » dans le Pacifique, dont le 
plus connu est la Pacific Decadal Oscillation (PDO) qui a une signature forte dans le 
Pacifique Nord. D’autres modes sont essentiellement tropicaux comme par exemple le 
changement climatique brutal de 1976-1977 (Guilderson and Schrag, 1998). Néanmoins, à la 
différence de l’oscillation interannuelle ENSO, il n’existe pas encore de consensus concernant 
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les mécanismes physiques régissant cette variabilité basse fréquence du système, d’autant plus 
qu’elle n’est pas aisée à distinguer des effets d’un forçage extérieur (anthropique, orbital…). 
 
I.4.1.Observations du système climatique 
 
 Les observations océaniques et météorologiques du Pacifique tropical se sont 
nettement développées depuis l’événement El Niño de 1982-83, grâce notamment, à la mise 
en place d’un réseau d’observations in situ dans le cadre du programme international TOGA 
(Tropical Ocean Global Atmosphere, 1985-1994). En parallèle, les mesures satellitaires se 
sont également développées, en particulier les mesures d’anomalies de niveau de la mer par 
altimétrie (Fu et Cazenave, 2001). Plus récemment, le développement de flotteurs autonomes 
(Argo) permet de mesurer la température et la salinité de la couche 0-1000/2000m de 
l’ensemble du globe en temps quasi réel (Roemmich et Owens, 2000 ; Llovel et al., 2010). Il 
s’agit là d’une avancée substantielle dans la mesure où les observations de l’océan profond 
sont rares malgré une importance capitale de la stratification verticale de l’océan Pacifique 
équatorial. Mais nous reviendrons plus tard sur ce point. 
 Cet effort considérable de collecte de mesure a ainsi servi de base solide pour le 
développement de théories et de modèles numériques permettant de rendre compte à la fois de 
la nature oscillante d’ENSO sur des échelles temporelles interannuelles et même d’une 
certaine partie de son irrégularité (cf. partie précédente). 
 Cependant, au vu de l’importance de l’évolution lente du système et de son importance 
dans l’évolution des caractéristiques intrinsèques d’ENSO, il semble essentiel de disposer de 
séries temporelles des variables climatiques représentatives d’El Niño sur des échelles de 
temps dépassant le siècle. 
 Les plus anciennes mesures auxquelles on ait accès (archives historiques, données 
isotopiques de coraux tropicaux, carottes de glaciers, cernes d’arbres, dépôts sédimentaires, 
spéléothems cf. Figure I.14) offrent une base relativement solide pour la reconstruction de 
séries temporelles haute résolution (mensuelle ou annuelle) sur des longueurs pouvant 
dépasser le millénaire (Cobb et al., 2003). 
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Figure I.14. Type et situation géographique des principaux proxies paléo climatiques utilisés dans les 
reconstructions d’indices typiques d’El Niño. D’après Gergis et al. (2006). 
 
 Les résultats de telles reconstructions montrent qu’ENSO semble exister dans l’océan 
Pacifique depuis plusieurs centaines voire milliers d’années. En effet, on peut observer la 
présence dans le Pacifique central d’une variabilité interannuelle de type ENSO, mais aussi 
une modulation basse fréquence de cette activité franchement marquée (Figure I.15). Il est 
intéressant de noter que le nombre d’événements El Niño et La Niña était relativement peu 
élevé durant la période médiévale chaude (MWP, Medieval Warm Period, 900-1250), 
contrairement à la période actuelle de réchauffement. A l’inverse, la période froide du petit 
âge glaciaire (LIA, Little Ice Age, 1600-1800) est associée au nombre le plus élevé 
d’événements. Ces résultats soulignent bien l’importance de la variabilité naturelle du 
système climatique et le fait que celle-ci doit être mieux comprise si l’on veut isoler le récent 
signal anthropique qui s’y superpose. Néanmoins, il est légitime de se demander comment 
sont identifiés les événements El Niño, d’autant que l’on sait que les caractéristiques d’ENSO 
notamment sa structure spatiale subissent des modifications suivant la variation lente du 
système. Si l’on ne considère par exemple que l’indice Niño3, il est possible que l’on rate des 
événements atteignant leur maturité ailleurs que dans l’est du bassin tropical. Derrière cette 
interrogation se cache l’hypothèse selon laquelle, le type d’événement lui-même est fortement 
modulé sur ces échelles de temps longues. Nous reviendrons plus tard sur ce point central de 
ce travail de thèse. 
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Figure I.15. Séries de δ18O, reconstruites à partir de prélèvements de coraux fossiles. a. Variabilité ENSO. Un 
filtre de 2-7 ans est appliqué aux anomalies mensuelles. b. Nombre d’événements El Niño (noir) et La Niña 
(gris) dans une fenêtre glissante de 30 ans. La période médiévale chaude (MWP) et le petit âge glaciaire (LIA) 
sont indiqués respectivement en rouge et bleu. c. Variabilité basse fréquence. Un filtre passe-bas de 8 ans est 
appliqué. La série n’étant pas continue, les coupures sont représentées par les traits verticaux. D’après Cobb et 
al. (2003). 
 
I.4.2.Modèles climatiques 
 
 Les effets du forçage anthropique sur l’oscillation australe sont néanmoins loin d’être 
clairs. Par le passé, de nombreuses études s’y sont intéressées mais les résultats s’avèrent 
extrêmement divers, vraisemblablement à cause de la diversité des modèles utilisés (Barnett 
et al., 2000). Cependant depuis ces études et devant l’importance et la rapidité des 
bouleversements climatiques observés récemment, un programme international d’inter-
comparaison des modèles couplés a été initié au sein du GIEC (Groupement International de 
l’Evaluation du Climat). Il s’agit du CMIP3 (Coupled Model Intercomparison Project). Ce 
projet regroupe 25 modèles couplés de circulation générale (Coupled General Circulation 
Models (CGCMs)) développés par 16 différents laboratoires et institutions de 13 pays 
(Australie, Canada, Chine, Corée, Danemark, France, Allemagne, Italie, Japon, Norvège, 
Russie, Grande Gretagne et Etats-Unis). Les CGCMs, souvent appelés AOGCMs 
(Atmospheric-Oceanic General Circulation Models), sont des modèles mathématiques 
complexes de circulation générale de l’atmosphère et de l’océan couplés au sein d’un cadre 
commun. Ils tournent simultanément et les sorties océaniques et atmosphériques interagissent 
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entre elles. Ces modèles sont basés sur les équations de Navier-Stokes appliquées à une Terre 
en rotation avec plusieurs termes thermodynamiques provenant de diverses sources d’énergie 
(radiation, chaleur latente…). Les modèles atmosphériques, océaniques, de glace de mer et de 
surfaces continentales sont les composantes principales des CGCMs. Ces modèles, basés sur 
l’intégration d’un grand nombre d’équations dynamiques, chimiques et parfois biologiques, 
sont extrêmement couteux en temps de calcul. Ces équations sont résolues à chaque point de 
la grille tri-dimensionnelle du modèle. Celle-ci consiste en une superposition de couches 
sphériques couvrant le globe et représentant les diffrentes sphères géophysiques présentes à la 
surface de notre planète : océan, continent, glace de mer, atmosphère, biosphère… (Figure 
I.16). Les CGCMS dont les sorties ont été analisées au cours de cette thèse ont des résolutions 
horizontales de l’ordre de 2°x1° pour l’océan et 3°x2.5° pour l’atmosphère. Ces résolutions, 
relativement grossières, compensent (en terme de coût informatique) les longueurs de 
simulations pour lesquelles ces « outils » sont conçus (~100-1000 ans) 
 
Figure I.16. Schéma représentatif d’un CGCM. L’image représente certains des processus physiques couplés 
océan-atmosphère-continent résolus par le CGCM à chaque point de grille représentée sur la droite.    
 
 
Depuis les premiers rapports du GIEC, les modèles couplés ont connu une 
amélioration considérable. Cette approche multi modèles a par exemple permis de mettre en 
évidence des biais systématiques, notamment dans l’état climatologique moyen de ces 
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modèles et a permis une amélioration substantielle des paramétrisations. Cet effort sans 
précédent de la communauté scientifique climatique a aboutit à une dernière génération de 
modèles capables de simuler de manière réaliste (comparé aux observations) les structures 
spatiales des anomalies de SST ainsi que la période d’ENSO. Comparés aux générations 
antérieures, certains de ces nouveaux modèles, utilisés dans le quatrième rapport d’activité 
(Assessment Report 4 – AR4) (Randall et al., 2007; Meehl et al., 2007a), sont maintenant à 
même de simuler non seulement l’état moyen mais aussi le cycle annuel et la variabilité 
tropicale interannuelle relativement fidèlement, sans utiliser les habituelles corrections de flux 
(ajustements artificiels pour corriger les biais des modèles notamment dans l’état moyen et le 
cycle annuel mais qui n’améliorent pas forcément la variabilité ENSO simulée ; Achutarao et 
Sperber, 2002). Ces améliorations, particulièrement de l’état moyen du Pacifique tropical 
(gradient zonal moyen de SST),  doivent beaucoup à l’augmentation de la résolution spatiale, 
notamment en latitude, ce qui a permis une meilleure représentation de l’upwelling équatorial 
et de la Cold Tongue, par la prise en compte par exemple des processus associés à la 
propagation des ondes équatoriales (Delecluse et al., 1998). Malgré ces progrès, les études 
comparatives inter modèles récentes ont mis l’accent sur des erreurs systématiques dans l’état 
moyen et la variabilité naturelle simulés (van Oldenborgh et al., 2005; Guilyardi et al., 2009 ; 
Belmadani et al., 2010). En ce qui concerne l’état moyen, citons l’exemple du biais froid de 
l’océan Pacifique équatorial est sur lequel nous reviendrons par la suite (Karnauskas et al., 
2007). Concernant plus spécifiquement ENSO, cetrains modèles ont encore tendance à 
simuler une période d’oscillation trop courte, se rapprochant plus de celle d’un mode propre 
de bassin. Ceci peut être dû à la surestimation de l’énergie dans la bande de fréquence 
annuelle (Guilyardi, 2006). Un cycle saisonnier trop fort sera donc moins susceptible d’être 
perturbé et ENSO, vu comme un bouleversement de ce cycle saisonnier, sera d’autant plus 
faible. Ce cycle saisonnier trop énergétique, associé à des alizées trop fort ont tendance à sous 
estimer la variabilité ENSO dans un grand nombre de modèles (Guilyardi, 2006). D’un point 
de vue océanique, il s’agira dans le futur de trouver le bon équlibre entre SST, forçage 
atmosphérique et profondeur de thermocline. D’un point de vue atmosphérique, un bon 
positionement des zones de convergences et des flux réalistes sont nécessaires (Delecluse et 
al., 1998). Une autre faiblesse de ces modèles provient de leur (encore) trop faible résolution 
spatiale qui fait que de nombreux processus à fines échelles doivent être paramétrisés. C’est le 
cas par exemple du mélange turbulent ou de la convection atmosphérique. Ce dernier est 
pourtant un mécanisme clé d’ENSO notamment dans les processus atmosphériques 
(précipation…) qui lui sont associés. Malgré ces faiblesses (et d’autres), les modèles du 
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CMIP3 offrent des garanties pour une étude poussée du phénomène ENSO et des mécanismes 
qui le pilotent.  
C’est plus difficile à affirmer en ce qui concerne les plus basses fréquences 
(décennales et au delà), d’autant que les études comparatives multi modèles ne sont pas 
légions dans cette bande de variabilité. Du fait du manque de contraintes issues de données 
paléoclimatiques, il est cependant légitime que l’on n’arrive pas encore à distinguer avec 
précision la variabilité climatique des forçages extérieurs tels que l’activité solaire ou les 
éruptions volcaniques (Figure I.17). En effet, les progrès de la modélisation climatique 
s’appuient généralement sur un effort d’observation et de collectes de données in situ. Le 
programme TOGA et l’effort d’observation du système climatique qu’il a initié sont en ce 
sens à la base du développement des modèles théoriques d’ENSO ainsi que des premières 
générations de CGCMs et ainsi de l’amélioration de la compréhension des processus 
physiques régissant ce phénomène climatique. Le très faible nombre de longues séries 
temporelles régulières (sur des échelles inter-décennales jusqu’à paléoclimatique) peut ainsi 
être perçu comme un frein à la perception des mécanismes et forçages responsables de cette 
variabilité basse fréquence, se manifestant principalement par une évolution lente de l’état 
moyen. C’est dans ce cadre là que Lin (2007) dignostique une grande disparité entre les 
modèles du GIEC dans leur aptitude à représenter la variabilité inter-décennale. Seulement 8 
d’entre eux (ce qui n’est déjà pas si mal) présentent un spectre satisfaisant dans les basses 
fréquences. Ces modèles restent tout de même des outils privilégiés pour l’étude de cette 
bande de variabilité grâce à leur longueur d’intégration et la multitude de processus qu’ils 
représentent. C’est d’ailleurs ce très grand nombre de mécanismes en interaction qui met à 
l’épreuve notre compréhension. D’autant plus que dans certains cas, on aboutit à des 
simulations réalistes malgré des erreurs qui se compensent par le jeu complexes des 
rétroactions. Cependant, au vu des immenses progrès réalisés ces dernières années et du 
récent intérêt de la communauté pour l’approche comparative multi modèles, multi proxies et 
multi époques (i.e. ELPASO, Braconnot et al., 2002), il n’est pas irréaliste de penser que les 
prochaines années vont apporter leurs lots de réponses quant aux mécanismes mis en jeu dans 
les variations basse fréquence du système climatique tropical. Est ce que les processus 
décennaux interagissent avec le cycle ENSO ? En font-ils partie ? Quels sont les mécanismes 
qui maintiennent cette source de variabilité ? Ceux-ci sont-ils purement équatoriaux ou font-
ils intervenir des processus agissant aux hautes latitudes ?  
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Figure I.17. Variations du forçage solaire et volcanique dans les Tropiques (haut) et de l’indice reconstruit 
Niño34 depuis 1200. D’après Emile-Geay et al. (2011). 
 
I.4.3.Signature de la variabilité décennale à interdécennale 
naturelle 
Figure I.18. Spectre de puissance des données reconstruites Niño3 mensuelles de Kaplan sur la période 1870-
2009 (non filtrées) en noir et même spectre lissé en rouge. Spectre de puissance des mêmes données mais 
brassées de manière aléatoire par une méthode « bootstrap » représentative de la variabilité interne en magenta 
et même spectre lissé en bleu. 
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 La comparaison entre le spectre de puissance des données reconstruites de Kaplan et 
al. (1998) et le spectre de ces mêmes données brassées aléatoirement par une méthode 
bootstrap nous assure de la significativité de la variabilité du Pacifique tropical sur des 
échelles de temps supérieures à l’année et inférieures à 35 ans (cf. Figure I.18). Cependant, 
cela ne prouve pas que les échelles de temps inférieures à 365 jours et supérieures à 35 ans 
n’aient aucune réalité physique. En effet, l’échantillonnage mensuel ne nous permet pas 
d’étudier la variabilité intra saisonnière de même que la longueur des séries temporelles nous 
empêche d’en dire plus sur les très basses fréquences. Il est également intéressant de noter que 
ce spectre de puissance (log-log) est quasiment linéaire pour des échelles de temps comprises 
entre 1 et 15 ans ce qui suggère des propriétés fractales du système climatique du Pacifique 
tropical. Cette dernière remarque est un argument supplémentaire en faveur d’un système 
climatique tropical auto entretenu capable de transférer lui-même (sans forcément la nécessité 
d’une variabilité atmosphérique haute fréquence vue comme un forçage stochastique 
extérieur) de l’énergie entre différentes échelles temporelles. 
 Regardons maintenant de plus près ces modes de variabilité basse fréquence. Le mode 
le plus connu s’exprime sur des échelles de temps décennales à interdécennales ; il s’agit de la 
PDO (Mantua et al., 1997 ; Zhang et al., 1997). Sa signature spatiale se situe essentiellement 
dans le Pacifique nord et a donc une influence importante sur la température et les 
précipitations d’hiver sur l’Amérique du nord, ainsi que sur les écosystèmes marins côtiers 
(cf. Figure I.19). Un indice traditionnel pour décrire la PDO est la série temporelle issue de 
l’analyse en composantes principales des anomalies de SST au nord de 20°N. 
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Figure I.19. Structure spatiale de la phase chaude de la PDO (à gauche) et de sa phase froide (à droite) et 
valeurs mensuelles de l’indice PDO entre 1900 et 2009. Source http://jisao.washington.edu/pdo/graphics.html. 
 
 Comme le montre le Figure I.19, la phase chaude de la PDO se caractérise par des 
anomalies de SST de type ENSO, avec des anomalies positives de SST dans les tropiques et 
négatives dans le Pacifique nord. Cependant, contrairement à ENSO, la signature dominante 
de la PDO se situe dans le centre du Pacifique nord. Dans les tropiques, elle est moins 
marquée et se situe plus à l’ouest. Garreaud et Battisti (1999) montrent que la PDO a aussi 
une signature dans le Pacifique sud, imprimant ainsi à l’ensemble de l’océan Pacifique une 
signature en forme de « fer à cheval » La PDO semble varier dans deux bandes de 
fréquences : 15-25 ans et une autre à 50-70 ans. Cependant, cette dernière bande de fréquence 
peut être mise en doute au vu de la longueur des séries temporelles sur lesquelles se base 
l’analyse statistique. 
 En revanche, à partir des données de Kaplan et al. (1998), Tourre et al. (2001) a mis 
en évidence deux modes de variabilité basse fréquence grâce à une analyse statistique réalisée 
sur l’ensemble du Pacifique (30°S-60°N): un mode décennal de période 9-12 ans et un mode 
interdécennal de période 12-25 ans. Ce dernier semble refléter la PDO en termes de 
Chap. I : Variabilité climatique du Pacifique tropical 
 
 41
caractéristique spatio-temporelle (cf. Figure I.20). En revanche, le mode décennal a une 
signature essentiellement tropicale en SST, et se caractérise par un dipôle zonal en pression et 
température dans le Pacifique nord. En plus de ces signatures spatiales, Tourre et al. (2001) 
suggèrent que les deux modes se distinguent l’un de l’autre par des mécanismes physiques 
différents. De manière intéressante, pour chaque mode, l’extension méridienne de la signature 
en SST dans les tropiques augmente avec la période. 
 
 
Figure I.20. Evolution spatiale des modes de variabilité : interdécennal (colonne de gauche), décennal (colonne 
milieu gauche), ENSO (colonne milieu droite) et biennal (colonne de droite), d’après Tourre et al. (2001). 
 
I.4.4. Mécanismes de la variabilité décennale 
 
 Depuis une vingtaine d’années, les mécanismes potentiels pour expliquer la variabilité 
décennale dans le Pacifique tropical ont été largement explorés. De nombreuses théories ont 
été proposées dans la littérature. Ces différents mécanismes peuvent être rangés en trois 
principales catégories (non exhaustives) : 
- Interactions tropiques / extra-tropiques, via des « tunnels océaniques » et les cellules de 
circulation méridiennes. 
- Influence de la variabilité décennale extra-tropicale via l’atmosphère. 
- Mécanismes purement tropicaux. 
 
I.4.4.a. Connexions tropiques / extra-tropiques 
 
• Tunnel océanique 
 Un des mécanismes proposés est celui impliquant le transport de masse par les cellules 
subtropicales de circulation méridiennes (Liu et al., 1994 ; McCreary et Lu, 1994), basé sur 
l’hypothèse que des anomalies de températures sont subductées aux moyennes latitudes pour 
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être advectées jusqu’à l’équateur où elles affectent la structure verticale et donc la profondeur 
et la pente de la thermocline (Deser et al., 1996). Ces cellules tropicales sont des cellules 
grande échelle reliant l’équateur et les subtropiques (20-30°N/S). D’un point de vue 
lagrangien, elles permettent aux particules d’eau de quitter l’équateur par divergence 
d’Ekman et d’arriver dans les régions subtropicales où ces dernières sont subductées. Leur 
branche de retour en profondeur permet aux particules d’eau de rejoindre l’équateur (cf. 
Figure I.21). 
 Deux sortes de mécanismes sont à distinguer. Premièrement, le mécanisme proposé 
par Gu et Philander (1997) qui correspond à l’advection d’anomalies de températures par les 
courants moyens ( 'Tv ) via les cellules méridiennes tropicales. Les anomalies de températures 
considérées sont compensées par des anomalies de sel, permettant de garder une densité 
constante. Ces anomalies, qualifiées de « spiciness » se propagent donc sur des surfaces 
isopycnes et se comportent comme des traceurs passifs (cf. Figure I.21). Ces anomalies 
induisent donc des changements dans l’upwelling équatorial et de fait des changements de 
SST qui vont influencer les vents tropicaux et extratropicaux, qui affectent en retour les 
anomalies de SST initiales. La période de cette fluctuation est de l’ordre de 16 ans (temps de 
parcours des particules). 
 
 
Figure I.21. Suivi des particules d’eau sur une période de 16 ans après leur subduction au large des côtes 
californiennes et chiliennes. D’après Gu et Philander (1997). 
 
 Bien que cette propagation d’anomalies de température des régions extra-tropicales 
vers les tropiques ait été confirmée par les observations (Deser et al., 1996 ; Zhang et al., 
1998 ; Johnson et McPhaden, 1999 ; Luo and Yamagata, 2001), ce processus ne semble pas 
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suffisant pour provoquer un changement significatif de la structure thermique équatoriale 
(Schneider et al., 1999a, b ; Pierce et al., 2000) ; d’autant plus que les anomalies subductées 
depuis le sud auraient plus de facilités à atteindre l’équateur (alors que la PDO est censée 
affecter plus significativement l’hémisphère nord) (Schneider et al., 1999b). 
 Le deuxième mécanisme met en jeu les variations d’intensité des cellules de 
circulation méridienne par les anomalies de tension de vent aux moyennes latitudes, faisant 
ainsi varier la quantité d’eau froide transportée vers l’équateur (mécanisme Tv'  proposé par 
Kleeman et al., 1999). Cependant l’origine de ces anomalies de vent n’est pas clairement 
identifiée. De plus Nonaka et al. (2002) suggèrent que la variabilité de ces cellules 
méridiennes ne joue qu’un rôle secondaire dans le processus de variabilité décennale, se 
contentant d’amplifier les oscillations décennales. 
 Parmi les mécanismes océaniques, citons également ceux impliquant la propagation 
d’ondes de Rossby générées aux moyennes latitudes jusqu’à la frontière ouest du Pacifique 
puis le long de la côte sous forme d’ondes de Kelvin piégées et enfin le long de l’équateur 
sous forme d’ondes de Kelvin équatoriales affectant la thermocline équatoriale (Lysne et al., 
1997 ; Galanti et Tziperman, 2003). 
 
• Pont atmosphérique 
 A partir d’un modèle océan-atmosphère couplé, Barnett et al. (1999) et Pierce et al. 
(2000) ont trouvé des corrélations significatives entre les moyennes latitudes et les tropiques 
aux échelles de temps décennales, qu’ils ont attribuées à une téléconnexion atmosphérique. Ils 
suggèrent que des anomalies de SST aux moyennes latitudes forcent une réponse en pression 
atmosphérique induisant des anomalies de tension zonale de vent dans les régions 
équatoriales. Cela conduit à faire varier la pente zonale de la thermocline équatoriale et donc 
l’activité d’ENSO (Kirtman et Schopf, 1998). Cette hypothèse a été reprise par Wang et An 
(2002), qui suggèrent que ce processus de pont atmosphérique permet d’influer sur l’état 
moyen dans les tropiques, et donc de faire varier les caractéristiques d’ENSO. 
 Pierce et al. (2000) ont testé la part relative entre tunnel océanique et pont 
atmosphérique et leurs résultats indiquent que c’est l’hypothèse de téléconnexion 
atmosphérique qui aboutit aux meilleures corrélations. 
 Parmi les mécanismes atmosphériques permettant de connecter tropiques et 
extratropiques, on peut également noter le mécanisme d’ « empreinte saisonnière » 
(« footprinting mechanism ») proposé par Vimont et Battisti (2001). Celui-ci implique un 
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couplage saisonnier entre les anomalies d’hiver de circulation atmosphérique aux moyennes 
latitudes et les anomalies d’été de tension de vent à l’équateur. Durant les mois d’hiver, 
l’atmosphère transmet à l’océan une « empreinte » en SST par des changements de flux de 
chaleur en surface. L’anomalie de SST persiste jusqu’à l’été suivant, où elle force une 
circulation atmosphérique générant des anomalies de tension de vent zonal le long de 
l’équateur. L’ajustement des tropiques donne lieu à des anomalies de type ENSO via une 
dynamique couplée. Dans le modèle de Vimont et Battisti (2001), ce mécanisme explique 
75% de la variabilité décennale d’ENSO. 
 D’un autre côté, Newman et al. (2003) considèrent que c’est ENSO qui pilote la PDO, 
mettant en exergue le rôle primordial des tropiques dans la modulation basse fréquence de 
l’oscillation australe. Au premier ordre, la PDO peut être considérée comme la réponse rouge 
(à toutes les échelles temporelles) à la fois au forçage ENSO, à un bruit atmosphérique et à la 
réémergence des anomalies de SST dans le Pacifique nord l’hiver suivant.  
 
I.4.4.b. Origine tropicale 
 
 Les études récentes ont maintenant plus tendance à privilégier le rôle des tropiques 
dans la génération d’un mode de variabilité décennal et plusieurs processus sont proposés. 
Dans la suite de cette thèse, nous allons suivre cette tendance et prendre le parti provocateur 
que des mécanismes purement tropicaux suffisent à expliquer l’ensemble de la variabilité 
climatique des indices d’ENSO (au moins sur les échelles de temps que nous considérons, 
c'est-à-dire jusqu’à l’interdécennal) et nous répondrons audacieusement « Yes » à la question 
rhétorique posée par Cane et Evans en 2000 : « Climate variability : do the tropics rule ? ». 
 
• Interaction locale océan-atmosphère 
 Schneider et al. (1999a) suggèrent que les anomalies tropicales de température sont 
dues à un forçage local en vent, ce que confirment Wang et An (2002) en montrant que le 
changement des vents moyens avant et après le climate shift de 1976 est associé aux 
variations décennales observées des caractéristiques d’ENSO. Bien que Pierce et al. (2000) 
proposent une influence de la SST des moyennes latitudes pour expliquer l’origine de ces 
anomalies de vent, Liu et al. (2002) suggèrent plutôt un couplage océan-atmosphère tropical. 
 A l’aide d’un modèle couplé, Schneider (2000) met en avant un mode décennal 
tropical original, impliquant les anomalies de températures compensées en salinité 
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(« spiciness »), qui seraient à même de fixer l’échelle de temps décennale. Dans son modèle, 
Schneider (2004) montre que la réponse de l’atmosphère à l’émergence d’anomalies de 
spiciness se traduit par un affaiblissement des alizés à l’ouest de la ligne de changement de 
date et un renforcement à l’est, induisant une rétroaction positive à l’équateur mais une 
rétroaction négative dans les régions de subduction de l’hémisphère nord. 
 
• Mécanismes ondulatoires 
 Plusieurs études ont proposé de transposer le mécanisme de l’oscillateur retardé à 
l’échelle décennale par l’introduction de modes verticaux et horizontaux élevés. 
 En ce qui concerne les modes horizontaux, ils supposent que le mécanisme est sensible 
à la structure méridienne de la tension de vent zonale. En augmentant, le couplage entre océan 
et atmosphère a tendance à s’amplifier, et cette tension de vents se projette sur un nombre de 
modes plus élevés. Le temps de propagation des ondes de Rossby augmente et l’onde couplée 
équatoriale réfléchie est donc plus lente (Liu et al., 2002). A partir de modèles couplés, 
plusieurs auteurs notent une propagation vers l’ouest d’anomalies décennales de températures 
de subsurface ou de profondeur de thermocline, autour de 9-12°N, 20°N, 15-25°N (cf. Figure 
I.22) (Knutson et Manabe, 1998 ; Jin et al., 2001…).  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure I.22. Mécanisme 
d’oscillateur décennal 
retardé proposé par White et 
al. (2003). 
 
 
Chap. I : Variabilité climatique du Pacifique tropical 
 46
 Ce type de propagation se retrouve également dans les observations (White et al., 
2003). Ces derniers s’appuient sur les travaux de Tourre et al. (2001) en invoquant 
l’extension méridienne du pattern de variabilité d’autant plus importante que le mode de 
variabilité en question est basse fréquence (Figure I.22). 
 Cette hypothèse est cependant remise en cause par Vimont et al. (2002), qui n’arrivent 
pas à détecter la présence d’une rétroaction négative impliquant la réflexion des signaux à 
l’ouest du bassin. Remarquons également que la forte dissipation des modes élevés des ondes 
de Rossby ainsi que leur très faible vitesse de propagation peuvent nous permettre de douter 
de la pertinence d’un tel mécanisme. 
 Karspeck et Cane (2002) ont réussi à retrouver la signature spatio-temporelle du shift 
de 1976-77 à l’aide de simulations forcées par les champs de vents observés dans un modèle 
shallow water tropical. Ces résultats restent inchangés quand l’extension méridienne du 
modèle se limite à celle du guide d’ondes équatoriales (5°N-5°S), éliminant ainsi la possibilité 
d’advection d’anomalies de température depuis les moyennes latitudes. Cela souligne 
l’importance des processus de subsurface associés aux ondes équatoriales agissant sur la 
stratification dans la variabilité décennale du Pacifique tropical, ce qui semble être corroboré 
par des études récentes basées sur des modèles de circulation générale couplés océan-
atmosphère (Dewitte et al., 2007 ; Moon et al., 2007). 
 
• Importance du Pacifique tropical sud 
 Cette région avait été ignorée principalement par manque de données, cependant 
depuis peu, la communauté scientifique commence à s’y intéresser et de plus en plus d’études 
mettent en valeur le rôle du Pacifique sud dans la modulation basse fréquence d’ENSO (Luo 
et Yamagata, 2001 ; Luo et al., 2003 ; Chang et al., 2001 ; Giese et al., 2002 ; Capotondi et 
al., 2003). 
 Capotondi et al. (2003) notent un maximum de variabilité de la profondeur de la 
thermocline vers 10°S et 13 °N qu’ils associent au maximum de variabilité du premier mode 
barocline des ondes de Rossby excité par les anomalies de pompage d’Ekman. Ce dernier 
s’avère plus prononcé aux basses fréquences (notamment décennales) en rapport avec un 
décalage méridien du système d’alizés. 
 Luo et Yamagata (2001), Chang et al. (2001), Giese et al. (2002) ont également mis en 
évidence la présence d’anomalies de température de subsurface dans la même région (10°S). 
Luo et Yamagata (2001) proposent qu’un réchauffement anormal dans l’est du Pacifique 
équatorial induise via une téléconnexion atmosphérique une anomalie négative de rotationnel 
Chap. I : Variabilité climatique du Pacifique tropical 
 
 47
de vent dans le Pacifique sud-est (cf. Figure I.23). Par pompage d’Ekman, elle provoque la 
remontée de la thermocline, induisant des anomalies négatives de température en subsurface, 
pouvant se propager vers le nord-ouest par les ondes de Rossby et/ou advection par les 
courants moyens. Elles seraient à même d’atteindre l’équateur et de recirculer vers l’est le 
long de la thermocline équatoriale (ondes de Kelvin) pour renverser la perturbation originale. 
Le demi-cycle de cette oscillation est estimé à 14 ans. Luo et al. (2003) retrouvent ce mode de 
variabilité (impliquant les mêmes mécanismes) dans une simulation couplée océan-
atmosphère de 200 ans. 
 
 
Figure I.23. Mécanismes de variabilité décennale provenant du Pacifique sud. D’après Luo et Yamagata 
(2001). 
 
• Forçage stochastique 
 Kirtman et Schopf (1998) montrent, à l’aide d’un modèle couplé simplifié, que 
l’introduction de « bruit » atmosphérique favorise et amplifie la variabilité décennale. Pour 
Thompson et Battisti (2001), la variabilité décennale de type ENSO est essentiellement due à 
un forçage stochastique. Il faut noter que le signal décennal est obtenu sans avoir prescrit de 
changements de l’état moyen.  
 
 Cependant, les mécanismes proposés font abstraction du possible rôle qu’ENSO peut 
jouer dans sa propre modulation. En effet, il est maintenant couramment admis qu’ENSO ne 
peut être analysé indépendamment des autres échelles de variabilité présentes dans le 
Pacifique tropical. En effet, un nombre conséquent d’études récentes suggèrent qu’El Niño 
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interagit significativement à la fois avec les plus hautes fréquences, notamment les 
oscillations intra saisonnières majoritairement atmosphériques (Kessler, 2002; Fedorov, 2002; 
Fedorov et al., 2003; Lengaigne et al., 2004a,b), avec l’état moyen et le cycle saisonnier du 
Pacifique tropical (Jin et al., 1994; Tziperman et al., 1994, 1997; Guilyardi 2006) ainsi 
qu’avec la PDO (Newman et al., 2003 ; Choi et al., 2009). En effet, un changement de la 
position moyenne de la thermocline équatoriale ou des gradients zonaux ou méridiens de 
température de surface (liée à l’évolution lente du système) est à même de modifier 
significativement les conditions moyennes du Pacifique tropical et de ce fait sa « position 
dans l'espace des paramètres », par exemple dans le plan de la Figure I.12, qui est une 
projection en dimension 2 de l’espace des paramètres à 3 dimensions identifiés par Neelin 
(1998), et par conséquent la nature et les caractéristiques d'ENSO (An and Wang, 2000). 
  
 
I.5. Interaction d’échelles temporelles et nonlinéarités 
 
 Dans ce sens, Meehl et al. (2001) ont proposé un concept « intégrateur » qui 
encourage à appréhender l’ensemble des échelles de variabilité, tant spatiale que temporelle, 
pour l’étude du système climatique. Ce concept peut être résumé comme ceci : « Les grandes 
échelles temporelles (associées à des changements basse fréquence) ainsi que les grandes 
échelles spatiales définissent un état de base, un « arrière plan climatique », pour les 
processus agissant à des échelles plus fines ; celles-ci pouvant rétroagir sur ces grandes 
échelles dans un continuum d’interactions ». La Figure I.24 illustre l’ensemble des échelles 
temporelles, leur dimension spatiale caractéristique ainsi qu’un aperçu de ce canevas 
d’interactions dans l’océan. 
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Figure I.24. Ensembles des échelles de variabilité spatiale et temporelle présentes dans l’océan ainsi que leurs 
interactions. D’après Chelton. 
 
 Cette figure souligne la complexité d’une telle démarche dans la mesure où les 
échelles temporelles paléoclimatiques et les phénomènes turbulents (pour ne citer que les 
extrêmes) coexistent au sein du riche spectre du système climatique et sont potentiellement 
liés via des processus complexes de cascade d’énergie. Meehl et al. (2001) ont proposé un 
diagramme simplifié (cf. Figure I.25) qui se prête mieux au cas particulier du Pacifique 
tropical (bien qu’il n’interdise en aucun cas les relations tropiques/extra tropiques). 
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Figure I.25. Diagramme schématique illustrant les interactions entre différentes échelles (spatio-temporelles) 
dans le système climatique tropical. Les échelles spatiales sont indiquées sur la gauche et les types de prévision 
possibles à droite. D’après Meehl et al. (2001). 
 
 Une telle approche complique l’analyse pour plusieurs raisons. Tout d’abord, elle 
implique de justifier si les échelles temporelles significatives émergeant du spectre sont 
« réelles », dans le sens où elles ont leur propre « déterminisme » physique ou dynamique, ou 
si elles relèvent d’artefacts issus de l’analyse statistique (comme par exemple le filtrage ou 
l’analyse spectrale). Il est également légitime de se demander si ces pics spectraux résultent 
de l’action de forçages extérieurs au système ou s’ils sont générés par le système lui-même. 
Citons par exemple le cas des échelles temporelles liées au cycle annuel ou saisonnier 
directement sous l’influence extérieure du Soleil. La question prend également tout son sens 
dans le contexte épineux du réchauffement climatique global. En effet, s’il est désormais 
difficile (voire absurde) de remettre en question la responsabilité des activités anthropiques 
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dans la hausse globale du niveau de la mer ou dans l’augmentation des températures 
moyennes ; il est en revanche nettement plus ambigu de distinguer cet effet « anthropique » 
de la variabilité naturelle (interne) du climat. Il n’est en effet pas absurde d’envisager la 
possibilité que l’effet observé actuel résulte de la superposition d’une phase chaude de la 
modulation décennale et de l’effet moyen des gaz à effet de serre. Enfin, l’étude de processus 
impliquant des phénomènes agissant à la fois aux hautes et aux basses fréquences, requiert 
des longues séries temporelles suffisamment bien échantillonnées. 
 Nous allons maintenant détailler 2 mécanismes nonlinéaires d’interaction d’échelles 
temporelles qui permettent à un système dynamique simplifié mais nonlinéaire représentant 
ENSO de générer lui-même son irrégularité ainsi que sa modulation basse fréquence. Nous 
allons voir dans un premier temps l’importance du cycle saisonnier puis de l’état moyen du 
Pacifique tropical (et de son évolution lente). 
 
I.5.1.Interaction ENSO/cycle saisonnier 
 
 Plusieurs études (Jin et al., 1994; Tziperman et al., 1994; Galanti et Tziperman, 2000) 
ont décrit le rôle du cycle saisonnier sur ENSO comme une résonance entre ces deux 
fréquences menant vers le chaos et permettant d'expliquer l'apériodicité d'ENSO dans les 
observations. Ces études approchent le problème de manière légèrement différente mais 
cohérente et nous présenterons ici un bref résumé de l'article de Tziperman et al. (1994).  
 Soit une équation de type "oscillateur retardé" pour l'évolution d'une grandeur h 
(profondeur de la thermocline ou SST dans le Pacifique est), où A(h) est une fonction bornée 
quand h tend vers l'infini et A(h)=κh pour h petit : 
dT/dt = aA(T) − bA(T{t − δ}) + ccos(wa t) 
 Les coefficients a et b sont choisis tels que le système oscille à une période de type 
ENSO pour κ=1. L'introduction du forçage annuel est réalisée par une fonction cosinus dont 
l'amplitude est réaliste au regard de la contribution du cycle annuel à la variabilité de h dans le 
Pacifique est. 
 On étudie la solution de ce système pour différentes valeurs de κ. Lorsque κ est 
inférieur à 1 (Figure I.26, A), on observe principalement la signature annuelle du forçage 
saisonnier. Le spectre de fréquence faisant ressortir un pic à un an ainsi que de nombreuses 
harmoniques. Lorsque κ augmente, la fréquence propre du système "oscillateur retardé" 
apparaît et le spectre de fréquence montre deux pics principaux (mode ENSO et mode annuel) 
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auxquels s'ajoutent des harmoniques de ces deux fréquences (Figure I.26, B, κ = 1.2). Pour 
une valeur plus élevée de κ (= 1.5) (Figure I.26, C), un effet de résonance apparaît et le mode 
ENSO se bloque sur une harmonique du cycle saisonnier. Mais si cette valeur est encore 
augmentée, (Figure I.26, D, κ = 2), on observe un comportement chaotique de la variabilité 
avec un spectre beaucoup plus continu (et plus proche des observations) qui s'explique par 
une marche du système vers le chaos. Il existe dans l'espace des phases plusieurs trajectoires 
du système associées à des périodes différentes et la solution peut bifurquer entre différentes 
solutions créant ce comportement chaotique apériodique. 
 
Figure I.26. Transition vers le chaos dans un modèle d’oscillateur retardé. D’après Tziperman et al. (1994). 
 
 Néanmoins, il est intéressant de noter que cette approche n’est pas incompatible avec 
la vision stochastique de l’oscillation. En effet, Jin et al. (1996) ont confirmé, avec un modèle 
couplé intermédiaire, que le comportement chaotique d’ENSO dépend du cycle saisonnier. En 
revanche, ils ont montré qu’avec une amplitude réaliste d’ENSO, il fallait ajouter un terme 
extérieur de bruit lorsque le système est « accroché » en fréquence pour qu’il passe en régime 
chaotique. 
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I.5.2. Changements de régimes climatiques, état (d’équilibre) 
moyen et effet de seuil 
 
 Les enregistrements climatiques révèlent que des changements abrupts à grande 
échelle se sont produits de manière répétée au cours des temps géologiques. 
« Techniquement, un changement climatique abrupt se produit quand le système climatique 
franchit un certain seuil, déclenchant une transition vers un nouvel état moyen à une vitesse 
déterminée par le système lui-même mais plus rapide que la cause » (définition d’après le 
« National Research Council »). Ainsi, même un forçage modéré et lent mais souvent 
chaotique et imprévisible peut provoquer un changement soudain rapide (Alley et al., 2003). 
 Deux principales causes sont susceptibles de déclencher de telles transitions dans le 
système climatique. La première fait intervenir un forçage stochastique interne ou externe au 
système climatique lui-même. Parmi ces forçages plus ou moins imprévisibles et d’une 
amplitude suffisante pour déstabiliser la machine climatique, citons par exemple, les fortes 
éruptions volcaniques (Emile-Geay et al., 2008) ou les changements dans l’activité solaire 
(Emile-Geay et al., 2007). La seconde fait intervenir un dérèglement dans le subtil jeu de 
rétroactions stabilisant le climat à long terme. En effet, la multitude de rétroactions mises en 
jeu rend inévitablement le système considéré hautement nonlinéaire. Dans un tel contexte, les 
systèmes dynamiques à feedbacks deviennent des outils mathématiques efficaces voire 
indispensables pour modéliser la grande variété de phénomènes naturels à l’oeuvre dans 
l’équilibre du climat de la Terre (Zaliapin et Ghil, 2010). L’étude de la sensibilité et de la 
stabilité de tels modèles dynamiques est alors une méthode classique d’une telle approche 
théorique. Ces méthodes mathématiques récentes permettent de diagnostiquer le 
comportement dynamique global d’un système dynamique trop compliqué pour être intégré 
analytiquement. Une façon d’appréhender globalement l’infinité de modes de variabilités 
excités (au sens de la continuité du spectre) dans de tels systèmes a été proposée initialement 
par Lorenz (1963) puis théoriseé par Ruelle et Takens (1971). Il s’agit d’analyser le 
comportement du système dans son espace des phases (ou l’espace des paramètres 
intrinsèques du modèle, cf. Figure I.13) dans le but d’identifier ses attracteurs étranges. Ces 
attracteurs sont un résumé des caractéristiques dynamiques du système nonlinéaire. Selon la 
position du système dans l’espace des phases ou les valeurs des paramètres du modèle, le 
système peut alors bifurquer d’un attracteur à l’autre (effet d’hystérésis par exemple). Cette 
approche par des systèmes dynamiques simples mais fortement nonlinéaires peut permettre 
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d’expliquer de manière déterministe des sauts abrupts d’un état d’équilibre vers un autre 
(caractérisés par des dynamiques différentes). 
 Un exemple connu de bifurcation d’un équilibre vers un autre dans un système 
dynamique très simple a été mis en évidence en 1976 par Robert May (May, 1976). Celui-ci 
étudiait les variations de population de bombyx d’une année sur l’autre. La façon la plus 
simple de modéliser l’évolution d’une population animale d’une année sur l’autre était décrite 
par l’équation logistique qui suppose que le taux de reproduction est proportionnel à la fois à 
la population mais aussi à la quantité de ressource disponible. Si l’on note xn la population à 
l’année n et r le taux de reproduction. Cette équation peut être formulée ainsi : 
xn+1 = r.xn[1-xn] 
 Une façon simple de visualiser la dynamique de ce système nonlinéaire est de tracer 
ses différentes valeurs d’équilibre (sa limite x quand nÆ ∞) en fonction des valeurs du 
paramètre r (cf. Figure I.27). 
Figure I.27. Bifurcations dans le comportement dynamique de l’équation logistique (d’après May, 1976) 
 
 Cette figure montre comment l’équilibre est stable jusqu’à une certaine valeur de r, 
aux alentours de 3.1, puis oscille entre 2 états d’équilibre puis 4… Chaque passage d’un état 
d’équilibre à un autre se manifeste par une bifurcation dans l’espace des phases et par un saut 
abrupte dans la série temporelle associée x(n). 
 Dans le cas du système climatique du Pacifique tropical, des sauts abrupts dans les 
séries temporelles au cours du siècle dernier peuvent permettre de rendre compte d’une partie 
de la variabilité décennale à interdécennale décrite dans la partie précédente. En effet, ces 
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séries temporelles sont marquées par des transitions abruptes reflétant des changements 
climatiques brutaux, un des plus connus et des mieux documentés étant le shift climatique de 
1976/77 (Figure I.28 ; Trenberth and Hurrel, 1994; Zhang et al., 1997; Guilderson and 
Schrag, 1998; Urban et al., 2000 ; parmi d’autres).  
 
Figure I.28. Valeurs mensuelles de l’indice PDO entre 1945 et 2009 (zoom de la Figure I.19). Le shift 
climatique de 1976 est signifié par l’ellipse en trait noir fin.  Source 
http://jisao.washington.edu/pdo/graphics.html. 
 
Ces shifts, a priori aléatoirement répartis au sein de la série temporelle reflètent des 
changements à long terme de l’état moyen du Pacifique. Ce sont majoritairement ces 
changements d’« arrière plan » climatiques qui induisent (ou qui sont le reflet) des 
changements dans les propriétés dynamiques de l’oscillation australe. Par exemple, An et 
Wang (2000) ont noté des différences de propagation et de développement des anomalies de 
SST avant et après le brusque saut climatique de 1976/77. Entre 1900 et 1976, les anomalies 
positives de SST commençaient à se développer à l’est du bassin pacifique puis progressaient 
vers l’ouest. Cette évolution s’est inversée suite au shift climatique, les anomalies progressant 
alors du centre du bassin vers l’est (An, 2004). 
 La fréquence des événements a également été modifiée : la période a augmenté depuis 
la fin des années 1970. Elle est passée d’environ 2-4 ans à 4-6 ans (Wang et Wang, 1996 ; 
Setoh et al., 1999, An et Wang, 2000). Moon et al. (2004) ont remarqué une augmentation de 
la stratification (équatoriale) des couches supérieures de l’océan depuis ce shift climatique. 
Ces changements de structures verticales ont eu tendance à favoriser les modes baroclines 
d’ordre plus élevé qui sont caractérisés par des vitesses de phase d’autant plus lentes que 
l’ordre est haut, ce qui est cohérent avec un accroissement de la période d’ENSO. 
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 Malgré le peu de recul, il y a maintenant de plus en plus d’évidences pour un nouveau 
changement de régime depuis le début de la dernière décennie (Fiedler, 2002 ; Overland et 
al., 2008 ; du Penhoat et Boucharel., 2010, cf. Annexe 2). De la même façon que pour le shift 
climatique de la fin des années 1970, ce nouveau changement d’état moyen du Pacifique 
tropical, qui est revenu vers un état moyen plus froid que les années 1980/90, a eu un impact 
profond sur les caractéristiques d’ENSO. Une forme d’El Niño est réapparue depuis peu de 
manière beaucoup plus fréquente et a été très bien documentée dans la littérature récente. Il 
s’agit du « Central Pacific El Niño » ou « El Niño Modoki » qui voit sa phase mature 
(maximum d’anomalies positives de SST) se développer dans le centre ouest du bassin 
Pacifique plutôt que dans l’est du bassin comme le El Niño traditionnel, maintenant dénommé 
« Cold Tongue El Niño » ou « Eastern Pacific El Niño » pour distinguer ces différents types 
d’événements (Ashok et al., 2007; Ashok et Yamagata, 2009 ; Kao et Yu, 2009 ; Lee et 
McPhaden, 2010). De plus, la fréquence de ce nouveau type d’épisode est revenue dans une 
bande quasi biennale relativement régulière. Son amplitude a également été affectée, puisque 
on assiste depuis une dizaine d’années à des événements d’amplitude modérée. De plus, cette 
tendance vers plus d’événements Modoki en même temps qu’un accroissement de la 
stratification équatoriale (DiNezio et al., 2009, 2010) se poursuit dans les modèles du GIEC 
forcés par des scénarios climatiques faisant augmenter la concentration des gaz à effet de 
serre dans l’atmosphère (Yeh et al., 2009). Une explication « au premier ordre » ferait 
intervenir une augmentation de la stratification équatoriale qui forcerait le vent à se projeter 
sur les modes baroclines plus élevés et tendant ainsi à changer la nature de l’instabilité 
couplée en favorisant une instabilité plus rapide type mode SST (cohérent avec une 
augmentation du zonal advective feedback, Guilyardi, 2006). Le fait que la période des 
événements ENSO récent soit en fait plus faible plaide en faveur d’un mécanisme plus 
complexe et vraisemblablement nonlinéaire. En début de paragraphe, nous avons évoqué deux 
causes permettant d’expliquer ces ruptures brusques dans les séries temporelles : les forçages 
stochastiques ou le jeu subtil et nonlinéaire des rétroactions impliquant l’ensemble des 
mécanismes à l’œuvre dans la machine climatique (les deux agissant certainement de concert 
dans la réalité) que nous allons privilégier au cours de cette thèse. Nous allons maintenant 
étudier un modèle nonlinéaire simplifié d’ENSO capable de générer seul une modulation 
basse fréquence d’ENSO et d’expliquer ainsi des changements décennaux d’état moyen. 
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I.5.3.Etat moyen et nonlinéarités 
 
 Timmermann et al. (2003) ont proposé un modèle simple d’ENSO (shallow water 
comme décrit en I.3.1.) avec l’approximation 2 couches et 2 boîtes (Jin, 1997), une boîte 
« Pacifique ouest » et une boîte « Pacifique Est » et y ont ajouté explicitement des 
nonlinéarités dans la paramétrisation des termes d’advection (cf. équations ci-dessous) qui 
s’avèrent jouer un rôle fondamental dans la rectification de l’état moyen du Pacifique tropical 
par ENSO lui-même. 
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 T1 et T2 représentent respectivement la température du Pacifique ouest et est, Tr la 
température d’équilibre radiative-convective ; 1/α mesure une échelle temporelle typique 
d’amortissement thermique, Tsub dénote la température upwellée dans la couche de mélange 
(de profondeur constante Hm), L est la largeur du bassin. u représente la vitesse zonale 
d’advection et w la vitesse verticale d’upwelling. L’upwelling équatorial étant en majeure 
partie due à une divergence d’Ekman et la vitesse zonale étant proportionnelle en première 
approximation à la tension de vent zonale, on obtient 
εβτ=
)2/(L
u
   et   
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w
 
 ε et ξ mesurent respectivement la force de l’advection zonale et verticale. En 
négligeant le rôle de la circulation extratropicale de Hadley ainsi que les autres sources 
externe de forçage pour les anomalies de tension zonale, ces dernières peuvent s’écrire : 
 
[ ] βσξωγμτ /1)cos()( 21 −+−= ttTT  
 tσξ  représente un bruit blanc Gaussien de variance σ ² et γ est l’amplitude du cycle 
annuel de fréquence ω. En négligeant le bruit et le cycle annuel, le système d’équation 
dynamique pour la température peut s’écrire : 
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 En considérant que le contraste est-ouest de la thermocline est déterminé par équilibre 
de Sverdrup entre le gradient de pression et la tension zonale de vent équatoriale et en 
assumant une réponse instantanée du gradient de thermocline à la tension de vent (du fait du 
court temps de parcours des ondes de Kelvin équatoriales comparé à l’ajustement dynamique 
de la position de la thermocline dans l’ouest. Cane et Sarachik, 1981), nous pouvons écrire 
l’équation dynamique pour la profondeur de la thermocline dans l’est du bassin : 
τbLhh += 12  
 Les changements de profondeur de la thermocline équatoriale ouest sont gouvernés 
par le transport de Sverdrup méridien (intégré zonalement) et caractérisés par une échelle 
temporelle 1/r. Le paramètre b capture l’efficacité de la tension de vent zonale à piloter la 
pente de la thermocline équatoriale. 
⎟⎠
⎞⎜⎝
⎛ −−=
21
1 τbLhr
dt
dh
 
 
 On aboutit finalement à un système extrêmement simple, bien que les termes 
d’advection thermique soient nonlinéaires, mais qui capture les processus thermodynamiques 
les plus significatifs d’ENSO : 
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 En intégrant ce modèle (qui ne propose ni forçage stochastique ni cycle saisonnier) 
pour différentes valeurs des paramètres d’intensité de l’advection zonale et verticale, 
Timmermann et al. (2003) ont mis en évidence un comportement tout à fait singulier. Leur 
analyse s’apparente à une analyse de stabilité classique (fréquence / taux de croissance) mais 
formulée dans un cadre nonlinéaire, c’est l’analyse en bifurcation dynamique qui consiste à 
représenter les points (d’équilibre) du système lorsqu’il oscille de façon stable dans l’espace 
des paramètres ε et ξ. 
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 La figure I.29 représente un bref aperçu de leurs résultats. Selon les valeurs (réalistes) 
prescrites aux paramètres, le modèle peut être accroché à différents attracteurs ou bien 
basculer de l’un à l’autre et ainsi créer lui-même différentes échelles de variabilité (ENSO, 
décennale…) et donc un spectre relativement continu et similaire aux observations. Ce qui est 
fondamental ici, c’est que ces échelles temporelles ne proviennent pas d’une mémoire du 
système découlant par exemple du temps de parcours des ondes (delayed oscillator, decadal 
delayed oscillator) mais d’une combinaison des échelles temporelles intrinsèques du système 
fixées par le couple de paramètre ξ et ε. De plus, l’interaction entre ENSO et l’équilibre 
radiatif-convectif (Tr) s’avère cruciale pour la modulation d’amplitude et donc la variabilité 
décennale. Cela souligne la possibilité qu’ont ENSO et l’état moyen du Pacifique tropical 
d’interagir de manière nonlinéaire sans l’aide d’aucun forçage extérieur (extratropical ou 
stochastique), ni cycle saisonnier. 
 
Figure I.29. Séries temporelles des températures équatoriales est (gauche) et espace des phases (température 
équatoriale est versus profondeur de la thermocline à l’ouest) (milieu) et spectre de puissance des anomalies de 
températures à l’est pour ξ=1.3 et pour ε=0.098 (a, b et c) et ε=0.11 (d, e et f). D’après Timmermann et al. 
(2003). 
 
 Il est également très intéressant de noter que l’introduction de ces termes d’advection 
de température nonlinéaires permet de simuler le comportement asymétrique du cycle ENSO 
(cf. Figure I.29 d.). Cette singularité statistique de l’oscillation australe a longtemps été 
purement et simplement négligée dans les théories d’ENSO qui ne se sont consacrées qu’aux 
mécanismes de l’oscillation (régulière) proprement dite. Cependant, très récemment quelques 
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auteurs ont commencé à voir dans cette asymétrie autre chose que juste une bizarrerie 
statistique. An et Jin (2004) ont en effet relié ce paramètre clé de la distribution des anomalies 
de température (notamment dans l’est du Pacifique équatorial) aux nonlinéarités intrinsèques 
du système couplé tropical via le terme générique d’advection nonlinéaire de température 
qu’ils ont appelé « Nonlinear Dynamical Heating » (NDH) et que nous aurons l’occasion de 
revoir :  
⎟⎟⎠
⎞
⎜⎜⎝
⎛
∂
∂+∂
∂+∂
∂−=
z
Tw
y
Tv
x
TuNDH ''''''
 
 Quelle que soit la phase de l’oscillation, ce terme est en effet toujours positif, ce qui 
implique un réchauffement accru en période El Niño (poussant l’anomalie positive à croître) 
ainsi qu’un amortissement du refroidissement en période La Niña (empêchant l’anomalie 
négative de croître trop). 
 Ces statistiques peu utilisées en climatologie semblent pourtant être le reflet d’un 
mécanisme ayant un effet rectificateur important sur l’état moyen climatologique du pacifique 
tropical. En effet, sur des échelles de temps décennales, le bilan de chaleur n’est pas nul 
puisqu’il reste un résidu provenant de la compensation entre événements chauds et froids, 
provoquant un réchauffement additionnel ayant potentiellement un effet sur le cycle 
saisonnier (An et Choi, 2009) et/ou l’état moyen lui-même (Choi et al., 2010). Cette 
interaction entre ENSO et le cycle saisonnier n’est certes pas nécessaire pour créer de la 
modulation décennale (cf. paragraphe précédent), néanmoins lorsque ce dernier est introduit 
dans le modèle de Timmermann et al. (2003) (γ ≠ 0), l’effet rectificateur de ces nonlinéarités 
sur l’état moyen de Pacifique équatorial est (aux échelles décennales) et sur sa variabilité est 
amplifié. 
 Un autre point intéressant du modèle de Timmermann et al. (2003) est l’aptitude qu’il 
a à simuler des événements extrêmes (avec une amplitude cependant irréaliste) et la 
possibilité que ceux-ci jouent également un rôle dans la modulation basse fréquence de 
l’oscillation. 
 Ces derniers aspects concernant les moments statistiques d’ordre élevé (asymétrie, 
extrêmes) symptomatiques de l’irrégularité de l’oscillation ainsi que leur relation avec l’état 
moyen du Pacifique tropical constituent un point central de ce travail de thèse, dont l’une des 
problématiques pourrait se résumer ainsi : 
« L’irrégularité d’ENSO est-elle liée de manière déterministe à l’évolution lente du système 
climatique tropical ? Et en retour l’état moyen du système est-il influencé par cette irrégularité 
? » 
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 Cette question de l’influence de l’état moyen sur la variabilité et l’irrégularité d’ENSO 
et par extension de l’aptitude des nonlinéarités à transférer de l’énergie des échelles 
décennales et inter décennales aux échelles ENSO va être abordée par une approche 
statistique. En effet, à la façon de An et Jin (2004) ou de Hannachi et al. (2003), la présence 
de moments statistiques d’ordre élevé dans les distributions des variables climatiques du 
Pacifique tropical sera pour nous synonyme de présence de nonlinéarités dans le système ; ces 
nonlinéarités ayant la capacité de générer des cascades d’énergie entre les différentes échelles 
temporelles et ce, des hautes vers les basses fréquences et vice-versa. 
 De nombreuses études sont parvenues à trouver un lien entre modulation décennale 
d’ENSO, asymétrie et NDH (Timmemann, 2003 ; An et Jin, 2004 ; An et al., 2005 entre 
autres). Ces interactions et processus physiques restent-ils valides dans le cas de la 
modulation plus basse fréquence encore, comme celle révélé par les changements de régimes 
dûs aux shifts climatiques ? Ou alors, ces changements de régime (stationnarité) font-ils plutôt 
intervenir d’autres types de nonlinéarités (que juste l’advection nonlinéaire) avec des 
signatures statistiques sur des moments d’ordre supérieur à 3 (l’asymétrie étant synonyme de 
moment statistique d’ordre 3) ? Voila le premier enjeu de cette thèse pour lequel nous 
appliquerons une méthode statistique spécialement développée pour l’étude des moments 
statistiques d’ordre élevé et notamment pour l’estimation du poids des événements extrêmes 
dans la distribution (définis de manière concrète pour ENSO comme les événements dont 
l’anomalie dépasse au moins deux fois la déviation standard sur la période temporelle 
considérée). Ceux-ci n’ont que très peu, voire pas du tout, été étudiés dans la littérature propre 
à ENSO et sa modulation, malgré leur intérêt en termes d’information nouvelle apportée au 
système climatique. En effet, de manière consistante avec la théorie de l’information de 
Shannon, plus un événement est rare plus il a de sens en termes de renseignement sur les 
processus physiques sous-jacents. De plus, les statistiques apparaissent comme un outil 
pertinent dans le sens où l’on veut relier ces moments statistiques aux variations lentes de 
l’état moyen, ce qui veut dire que nous disposerons de séries temporelles suffisamment 
longues, malgré un échantillonnage relativement grossier (mensuel), pour que ce type de 
diagnostiques soit approprié. 
 Jusqu’à présent nous nous sommes contenté de décrire la partie basse fréquence du 
spectre des variables climatiques du pacifique tropical, cependant, la richesse de ce spectre se 
poursuit dans les fréquences plus hautes que les fréquences typiques d’ENSO, ou celles 
relatives au cycle annuel/saisonnier. En effet, on note des pics significatifs dans la bande 
intra-saisonnière, notamment aux alentours de 40-50 jours, 70 jours, 120 jours. On peut 
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également remarquer la présence de pics dans des gammes de fréquences encore plus hautes, 
essentiellement due à l’activité convective atmosphérique dans les tropiques (ondes de Kelvin 
et Rossby atmosphériques qui ont des pics dans la gamme [5-20] jours, cf. Wheeler and 
Kiladis, 1999) 
 
I.5.4.Interaction ENSO / variabilité intra-saisonnière 
 
 Il a été suggéré dans de nombreuses études que les oscillations atmosphériques intra-
saisonnières dans le Pacifique ouest pouvaient être un mécanisme déclencheur d’El Niño ou 
au moins étaient susceptibles d’affecter sa durée ou son intensité. 
 La majeure partie de cette variabilité haute fréquence dans le Pacifique ouest semble 
provenir d’une part de l’oscillation de Madden-Julian (MJO – Madden-Julian Oscillation) qui 
est une oscillation grande échelle dans la convection tropicale et d’autre part des coups de 
vents d’ouest (à l’échelle synoptique). En quelques mots, la MJO prend naissance dans 
l’océan Indien et se propage à l’est jusqu’au Pacifique ouest dans une large bande de période 
entre 30 et 70 jours (Madden et Julian, 1994). Elle est associée à une faible intensité de 
tension de vent zonale (0.015 N²/m), mais est cependant connectée aux forts coups de vent 
d’ouest (0.2 N²/m) (Harrison et Vecchi, 1997). 
 Les mécanismes par lesquels les oscillations intra-saisonnières peuvent affecter 
l’océan Pacifique équatorial et par conséquent le cycle ENSO ont fait l’objet de nombreuses 
études. Plusieurs papiers ont par exemple montré qu’elles pouvaient avoir un impact local tel 
que le refroidissement océanique ou la génération de forts courants (McPhaden et al., 1988 ; 
Feng et al., 1998, 2000 ; Zhang et McPhaden, 2000). Les vents de surface associés à 
l’oscillation intra-saisonnière génèrent aussi des ondes de Kelvin équatoriales se propageant 
vers l’est dans le bassin Pacifique. Elles affectent le champ de température via l’advection 
zonale dans le Pacifique centre et via l’upwelling dans l’est (Harrison et Schopf, 1984; Giese 
et Harrison, 1990, 1991; McPhaden, 2002). Zhang (2001) et Zhang et Gottschalck (2002) ont 
observé dans le Pacifique équatorial est des perturbations intra-saisonnières allongées 
cohérentes avec le forçage des ondes de Kelvin intra-saisonnières (à des périodes inférieures à 
110 jours). Vecchi et Harrison (2000) ont également observé un réchauffement équatorial 
dans le Pacifique est (lorsqu’il est caractérisé par des SST normales) suivant les coups de vent 
d’ouest ; ils ont montré que ces coups de vent d’ouest jouaient un rôle important dans le 
maintien d’un réchauffement initial de cette région. 
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 Tous ces mécanismes par lesquels l’oscillation intra-saisonnière affecte la SST sont 
d’une importance capitale dans la compréhension des phénomènes couplés haute fréquence. 
En effet, l’atmosphère répond fortement aux petites variations de SST (spécialement au 
dessus de la Warm Pool, Picaut et al., 1997). Par conséquent, l’oscillation intra-saisonnière 
est largement susceptible d’initier une réponse couplée océan-atmosphère et même d’induire 
une variabilité basse fréquence de la SST et des courants dans l’ensemble du bassin équatorial 
(Kessler et al., 1995; Kessler et Kleeman, 2000; Bergman et al., 2000). 
 D’après les expériences de Kessler et Kleeman (2000) utilisant un modèle de 
circulation général couplé océan-atmosphère (avec une grille océanique de faible résolution 
spatiale), la variabilité intra-saisonnière (associée aux coups de vent d’ouest) peut avoir un 
effet rectificateur sur les SST basse fréquence. Ils notent, en effet, un refroidissement dans 
l’ouest du bassin de l’ordre de 0.4°C, dû à l’advection verticale et à l’évaporation, associé à 
un réchauffement dans le centre est du bassin de l’ordre de 0.1°C, dû à l’advection zonale 
agissant sur le gradient moyen de SST (cf. Figure I.30). Cet effet a un impact direct sur le 
gradient zonal de SST qui aura tendance à engendrer plus d’anomalies de vent d’ouest, 
suggérant alors que la MJO peut interagir de manière constructive avec le cycle ENSO en le 
renforçant par ce mécanisme de rétroaction positive. 
Figure I.30. Différences pour la SST et les courants zonaux de surface dues aux « vents MJO ». D’après Kessler 
et Kleeman (2000). 
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 Cependant, les auteurs se sont contentés d’étudier les processus d’advection et la 
réponse en SST à un tel forçage. Or, comme nous l’avons évoqué, l’oscillation intra-
saisonnière force significativement des ondes de Kelvin équatoriales dans des bandes de 
fréquences similaires (i.e. intra-saisonnière) (Hendon et al., 1998) ayant potentiellement un 
effet rectificateur en subsurface en influant par exemple sur la pente de la thermocline et donc 
la stabilité du cycle ENSO. Dans les observations (issues du réseau TAO), Cravatte et al. 
(2003) ont mis par exemple en évidence des propagations d’ondes de Kelvin intra-
saisonnières dans des périodes de 70 et 120 jours. Aux échelles temporelles de 70 jours, le 
premier mode barocline semble prédominant alors qu’à 120 jours, c’est plutôt le deuxième. 
De manière intéressante, la MJO qui force la majorité du signal à 70 jours, ne permet pas de 
rendre compte entièrement de la variabilité du signal à 120 jours, suggérant que des processus 
océaniques internes entrent en jeu, comme par exemple la dispersion modale ou la 
propagation d’énergie verticale. Ces processus seront d’ailleurs d’autant plus actifs à mesure 
que l’onde de Kelvin se propage vers l’est, puisque la thermocline remonte, rendant les modes 
baroclines élevés plus énergétiques (en terme de contribution aux variations de niveau de la 
mer, de profondeur de thermocline…). On peut alors supposer que la propagation d’ondes de 
Kelvin intra-saisonnières (notamment les modes plus élevés) ait un effet notable sur les 
propriétés basse fréquence de subsurface du Pacifique équatorial est, notamment sa 
stratification qui aura un impact direct sur la stabilité d’ENSO ainsi que sur le rôle du 
thermocline feedback, représenté par ce terme de l’équation dans le modèle de Timmermann 
et al. (2003) : 
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 ou plus simplement par le paramètre ξ. 
 
 
 
 
 
Figure I.31. Densité spectrale de puissance 
(spatio-temporelle) pour les 2 premiers 
modes de l’onde de Kelvin équatoriale 
(1958-1975 à gauche et 1976-2001 à droite). 
Les courbes de dispersion modale théorique 
utilisant la vitesse de phase moyennée 
zonalement sont indiquées en pointillés. 
D’après Dewitte et al. (2008) 
Chap. I : Variabilité climatique du Pacifique tropical 
 
 65
 On peut également noter que l’activité de l’onde de Kelvin intra-saisonnière subit une 
modulation basse fréquence (cf. Figure I.31, Dewitte et al., 2008). D’après cette étude, cette 
modulation répond plus à des changements de l’état moyen océanique qu’à une variabilité 
basse fréquence atmosphérique, ce qui tend à souligner l’importance des mécanismes 
océaniques internes précédemment évoqués. Notons néanmoins que les changements d’état 
moyen océanique peuvent être la conséquence d’une réponse à des bouleversements 
atmosphériques (importance du couplage dans le Pacifique équatorial est). 
 Outre la variabilité atmosphérique type MJO, nous pouvons également évoquer le rôle 
des ondes d’insabilité tropicales (Tropical Instability Waves - TIW) comme source de 
variabilité intra-saisonnière dans le Pacifique tropical (essentiellement à l’est).  
 
 
Figure I.32. SST mesurées le 01 juin 2003 par le radiomètre du satellite Aqua de la NASA 
 
 Il s’agit d’ondes de périodes entre 20 et 40 jours et de longueur d’ondes de l’ordre de 
1000 km se propageant vers l’ouest à une vitesse de phase entre 30 et 60 cm/s (Legeckis, 
1977; Weisberg and Weingartner, 1988). L’origine et le rôle de ces ondes sont sujets à 
controverse, même si l’on soupçonne que le système de courants est probablement à l’origine 
du développement de ces ondes, via principalement les forts cisaillements, à la fois 
horizontaux (entre le South Equatorial Current et le North Equatorial Counter Current) et 
verticaux entre le South Equatorial Current et l’Equatorial Under Current (cf. Chapitre V pour 
une description plus détaillée des courants dans le Pacifique tropical Est). On peut également 
évoquer l’importance du gradient méridional de SST dans la formation de ces structures. 
C’est par ce gradient méridional que la variabilité intra-saisonnière issue des TIW a la 
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possibilité d’interagir avec la variabilité ENSO. En effet, celui-ci est intensifié pendant un 
événement la Niña ce qui aura tendance à déclencher plus de TIW. Celles-ci intensifieront le 
mélange entre les eaux froides de la Cold Tongue et les eaux chaudes hors équatoriales et 
ainsi auront à tendance à empêcher un trop fort refroidissement durant la Niña. En revanche 
pendant un épisode El Niño, le gradient méridional sera atténué et les TIW partiellement 
supprimées. Cela entrainera un refroidissement anormal de la Cold Tongue. Les TIW sont 
donc à l’origine d’une rétroaction négative sur ENSO ; celle ci étant particulièrement marquée 
pendant la Niña. L’activité des TIW est ainsi modulée par la phase de l’oscillation australe, et 
est également responsable d’une partie de l’asymétrie d’ENSO (An, 2008, 2009). 
 Voici un autre exemple d’interaction d’échelles impliquant d’autres fréquences 
typiques du riche spectre du Pacifique tropical. Son étude constituera l’autre enjeu de cette 
thèse. Nous nous consacrerons cette fois à la cascade d’énergie des hautes vers les basses 
fréquences, des échelles de temps intra-saisonnières à l’état moyen (cycle annuel) et plus 
spécifiquement celui du pacifique tropical est. Et pour cela, nous utiliserons un autre outil que 
les statistiques. En effet, autant pour les basses fréquences, la longueur des séries temporelles 
d’observations disponibles nous permettait un échantillonnage relativement grossier 
(mensuel), autant l’étude de la variabilité intra-saisonnière requiert un échantillonnage fin des 
séries temporelles. En outre, nous avons vu que les processus en jeu faisaient intervenir des 
mécanismes océaniques fins impliquant de petites échelles spatiales, notamment verticales 
pour l’étude des ondes équatoriales (du fait par exemple de la thermocline très pincée dans le 
Pacifique équatorial est). Cela requiert donc un échantillonement spatial fin. L’outil le plus 
apte à nous fournir des séries temporelles cohérentes hautement échantillonnées sur un 
maillage très fin est la modélisation numérique. Ceci nous encourage donc à utiliser la 
modélisation régionale haute résolution. 
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Synthèse et objectifs 
 
 
o Caractéristique du Pacifique tropical 
 
- Variabilité significative sur un large spectre de fréquence 
 
- Echelle la plus énergétique : échelle interannuelle / ENSO 
 ENSO est un phénomène climatique couplé entre l’océan et l’atmosphère qui se 
manifeste plus ou moins régulièrement tous les 2 à 7 ans. Bien qu’il prenne naissance dans 
les tropiques, il imprime sa signature dans la totalité du bassin Pacifique ainsi que dans les 
autres bassins océaniques via des téléconnexions océaniques et atmosphériques. Bien que 
pouvant être vu comme une suite d’événements indépendants, ENSO est d’un point de vue 
théorique et conceptuel généralement envisagé comme un oscillateur. De nombreuses 
théories ont plus ou moins réussi à expliquer cette nature oscillante entre épisodes chauds (El 
Niño) et épisodes froids (La Niña). Néanmoins peu nombreuse sont les études à aborder 
explicitement l’irrégularité de l’oscillation, notamment la forte asymétrie positive du 
phénomène ainsi que sa propension à faire croître les anomalies jusqu’à l’apparition d’un 
épisode extrême, comme ceux de 1982/83 ou 1997/98 par exemple. 
 
- Basses fréquences ( > 10 ans) 
 Le Pacifique tropical est le siège d’une variabilité basse fréquence significative des 
échelles décennales aux échelles milléniales. Cette variabilité influence les variations lentes 
de l’état moyen du Pacifique tropical à même de moduler les caractéristiques d’ENSO. 
Celles-ci peuvent être responsables en retour d’une rectification de l’arrière plan climatique 
au sein d’une boucle de rétroaction susceptible de faire intervenir l’ensemble des échelles 
temporelles présentes dans le spectre. 
 Malgré la richesse de ce dernier, seule la modulation décennale à inter-décennale du 
phénomène a été abordée dans cette thèse. Plusieurs mécanismes ont été proposés faisant 
notamment intervenir les moyennes latitudes comme forçage extérieur au système climatique 
tropical. Néanmoins, des études récentes (certes peu) reposant sur l’étude du Pacifique 
tropical en tant que système dynamique nonlinéaire et faisant intervenir des outils propres à  
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Synthèse et objectifs 
 
la théorie du chaos ont émis la possibilité que le système climatique tropical était capable de 
générer lui-même (sans forçage extérieur et même sans le forçage saisonnier) ce spectre 
presque continu via des processus nonlinéaires capables de produire une cascade d’énergie 
des basses fréquences vers les plus hautes et vice-versa. Il est d’ailleurs intéressant de 
constater que cette approche et les mécanismes thermodynamiques qui en découlent 
permettent d’expliquer, en plus de la modulation basse fréquence, une partie de l’irrégularité 
des distributions statistiques des variables climatiques, son asymétrie en l’occurrence. 
 
- Hautes fréquences (< 6 mois) 
 Le Pacifique tropical connaît également une forte variabilité aux échelles sub-
saisonnières qui lui est essentiellement communiquée par le biais des hautes fréquences 
provenant de l’atmosphère. Une des origines de cette forte variabilité aux échelles intra-
saisonnières dans les tropiques est l’oscillation atmosphérique grande échelle (spatiale) de 
Madden-Julian qui s’exprime temporellement entre 30 et 70 jours. Outre les phénomènes 
couplés qu’elle est à même de générer de manière directe, elle est également susceptible de 
déclencher des ondes océaniques équatoriales de type Kelvin. 
 Cette variabilité intra-saisonnière s’avère être plus que du simple bruit blanc 
atmosphérique puisqu’elle a été évoquée comme mécanisme déclencheur et/ou 
entreteneur/excitatrices des fortes anomalies positives liées aux épisodes El Niño et qu’en 
retour le réchauffement induit par El Niño pouvait accroitre le probabilité d’apparition de 
coups de vent d’ouest. 
 Cette variabilité intra-saisonnière interagit donc avec le cycle ENSO et est 
potentiellement capable de le rectifier. Cette possibilité de rectification par les mécanismes 
associés à la propagation des ondes (déclenchées par des événements de type MJO, WWB) 
n’a pour le moment pas fait l’objet d’études scientifiques. Cette propagation qui implique 
divers modes baroclines est largement susceptible d’affecter les propriétés de subsurface du 
Pacifique équatorial aux plus basses fréquences, notamment dans l’est du bassin où la 
thermocline peu profonde rend les modes baroclines élevés plus prépondérants. 
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Synthèse et objectifs 
 
o Objectifs scientifiques de la thèse 
 
 Le contexte de ce travail de thèse est, selon le concept intégrateur de Meehl et al. 
(2001), de comprendre la variabilité climatique dans le Pacifique tropical en appréhendant 
l’ensemble des échelles de variabilité du système climatique au sein d’un continuum 
d’interactions d’échelles temporelles, plutôt que de voir classiquement cette variabilité 
comme le résultat unilatéral d’une somme de causes extérieures. Il s’agit là d’un cadre très 
vaste. Aussi, nous consacrerons-nous à deux exemples précis d’interaction, le premier des 
basses fréquences vers les hautes et le second des hautes fréquences vers les basses : 
 
- Influence de l’état moyen sur la variabilité et l’irrégularité d’ENSO (du 
décennal/multidécennal à la variabilité interannuelle) 
- Influence de la variabilité intra-saisonnière sur l’état moyen dans le Pacifique 
tropical Est (upwelling Péruvien) (de l’intra-saisonnier vers le saisonnier) 
 
o Outils utilisés 
 
 A chaque type d’interaction sa méthode et ses outils. Dans la première partie de cette 
thèse, nous allons utiliser un ensemble de méthodes statistiques permettant de quantifier de 
manière mathématiquement rigoureuse la variabilité basse fréquence (associée ici aux 
changements de régimes induits par les shifts climatiques, sauts abrupts dans la moyenne des 
séries temporelles) ainsi que les moments statistiques représentatifs de l’irrégularité d’ENSO. 
Ces méthodes seront appliquées à de longues séries temporelles couvrant l’ensemble du 
Pacifique tropical. Ces séries temporelles seront aussi bien issues de produits de 
reconstructions historiques, que de sorties de modèles couplés intermédiaires et de modèles 
couplés de circulation générale. 
 Pour obtenir l’échantillonnage spatio-temporel nécessaire à l’étude de la variabilité 
intra-saisonnière, nous aurons recours à la modélisation haute résolution et nous utiliserons 
pour cela le modèle régional océanique ROMS. L’ensemble des fréquences étudiées et des 
méthodes utilisées est résumé dans la figure I.33. 
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Synthèse et objectifs 
 
Figure I.33. Diagramme schématique résumant les différentes interactions d’échelles 
abordées au cours de cette thèse ainsi que les outils utilisés pour les aborder. D’après Meehl 
et al. (2001). 
 
o Structure de la thèse 
 
 Après une première phase de description mathématique des outils statistiques et des 
données (chapitre 2), nous aborderons la modulation basse fréquence de l’irrégularité 
d’ENSO dans les données et les modèles dans un contexte de variabilité naturelle (chapitre 3) 
puis anthropique (chapitre 4) et la possibilité d’un feedback interactif entre ENSO et 
variabilité interdécennale (chapitres 3 et 4). Dans un cinquième chapitre, nous étudierons 
plus spécifiquement le Pacifique tropical Est et notamment la rectification de son état moyen 
par la variabilité intra-saisonnière. Nous finirons par la conclusion et quelques perspectives 
sur la pertinence de considérer le système climatique tropical comme pilote de la variabilité 
climatique globale. 
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Chapitre II. Mise en place du formalisme 
statistique et évaluation de sa pertinence pour 
étudier la variabilité des séries temporelles du 
Pacifique tropical 
 
«  Le hasard a sa raison » 
Pétrone 
 
 
II.1.Préambule 
 
L’étude de la variabilité climatique, quelles que soient les échelles de temps et de lieu 
à laquelle elle s’exprime, passe nécessairement par une analyse mathématique des séries 
temporelles des variables associées. L’objet de ce chapitre est de justifier et présenter une 
nouvelle approche mathématique pour appréhender de manière systématique l’irrégularité des 
séries temporelles associées à ENSO. Cette irrégularité dans la distribution des variables 
ENSO (cf. Figure I.14 par exemple) est la signature visuelle de la complexité et la 
nonlinéarité des processus dynamiques qui régissent ce phénomène (cf. Chapitre I). 
 Une série temporelle est une suite de valeurs numériques représentant l'évolution d'une 
quantité spécifique au cours du temps. De telles suites de valeurs peuvent être exprimées 
mathématiquement sous forme de Variable Aléatoire Réelle (V.A.R.) afin d'en analyser le 
comportement, généralement pour comprendre son évolution passée et pour, dans la mesure 
du possible, en prévoir le comportement futur. Une V.A.R. est une fonction à valeur dans 
l’ensemble des réels représentant l’ensemble des résultats possibles d’une expérience 
aléatoire, la suite mensuelle des valeurs de l’indice Niño3 sur une période donnée par 
exemple. Une telle transposition mathématique utilise le plus souvent des concepts de 
probabilités et de statistique. Traditionnellement, ces statistiques reposent sur une approche 
Gaussienne (la distribution de la variable considérée suit une loi Normale/Gaussienne : la 
probabilité d’obtenir un résultat x est égale à p(x) = 1σ 2π e
− 1
2
x −μ
σ
⎛ 
⎝ ⎜ 
⎞ 
⎠ ⎟ 
2
) car il s’agit d’une loi 
statistique simple (2 paramètres, moyenne μ et variance σ2 suffisent à la décrire), bien 
maîtrisée et s’adaptant dans bon nombre de situations. Dans la suite, nous allons appliquer à 
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ENSO un exemple d’analyse/prévision de séries temporelles reposant sur de telles hypothèses 
de Gaussianité. Cela nous permettra de mettre en exergue les hypothèses trop restrictives de la 
loi Normale étant donnée la complexité  des signaux ENSO (Burgers et Stephenson, 1999). 
  Pour appréhender l’irrégularité de ces séries temporelles, les (moments) statistiques 
d’ordre élevé (définis mathématiquement au paragraphe II.2.2) tels que le skewness 
(asymétrie, moment d’ordre 3) ou le kurtosis (moment d’ordre 4) sont courrement utilisés. 
Ceux-ci sont calculés sur des séries temporelles (ou V.A.R.) de longueur  limitée (moments 
statistiques empiriques) sans se préoccuper de la stationnarité de ces signaux ni même de 
l’existence (convergence) des moments statistiques théoriques (limite des moments 
statistiques empiriques quand la taille de la série temporelle tend vers l’infini, sous les mêmes 
propriétés statistiques que l’échantillon de taille fixée). Typiquement, sous des hypothèses de 
Gaussianité, les moments statistiques d’une série temporelle au delà de l’ordre 3 (skewness) 
ne convergent pas. En clair, l’asymétrie calculée sur un échantillon de taille N ne convergera 
pas vers l’asymétrie théorique calculée sur un échantillon de taille infinie. Concrétement, si 
l’on note m3(N) cette asymétrie calculée sur un échantillon de taille N, m3(N)≠ m3(M), avec M 
>>N. Ceci est d’autant plus important et dommageable que la nonlinéarité d’ENSO est 
jusqu’alors traditionnellement caractérisée par son asymétrie (Burgers et Stephenson, 1999 ; 
Hannachi et al., 2003 ; An et Jin, 2004 entre autres). Dans un premier temps, nous présentons 
un exemple simple permettant d’illustrer le caractère trop restrictif des hypothèses 
Gaussiennes et de stationnarité. Nous proposons par la suite une nouvelle caractérisation 
statistique du phénomène ENSO permettant de s’affranchir de telles hypothèses et d’avoir 
accès à des paramètres clairement définis (au sens de la convergence mathématique) 
permettant de mesurer l’irrégularité d’ENSO. 
 
C'est de la mauvaise qualité des prévisions issues des modèles structurels d'inspiration 
keynésienne qu'est né l’intérêt pour une étude statistique des séries temporelles telle qu'on la 
connait aujourd'hui. Et sur ce point, c'est la publication de l'ouvrage de Box et Jenkins en 
1970 qui a été décisive. Box et Jenkins (1970) ont proposé une technique de prévision pour 
une série univariée (une seule variable ou VAR), laquelle est fondée sur la notion de 
processus ARIMA (Autoregressive Integrated Moving Average- Processus auto régressif à 
moyenne intégré) (généralisation des processus Auto-Régressifs (AR), modèles de régression 
pour séries temporelles dans lequel la série est expliquée par ses valeurs passées plutôt que 
par d'autres variables). Cette technique permet de modéliser et d’ajuster une série temporelle 
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par son passé (évènements antérieurs dans le temps pour un processus 1D) pour ensuite faire 
de la prévision, selon trois étapes: identification, estimation et vérification. 
La première étape consiste à identifier le modèle ARIMA(p,d,q) qui pourrait 
engendrer la série w(t), p étant le nombre de termes auto-régressifs, d le nombre de 
différences, et q le nombre de moyennes mobiles. Elle consiste, d'abord à transformer la série 
afin de la rendre stationnaire (enlever la tendance ou trend) et d’enlever le cycle saisonnier 
(normales saisonnières), afin de travailler sur des anomalies interannuelles dans notre étude  
des variables climatiques. Le nombre de différenciations détermine l'ordre d'intégration d. Par 
exemple, Une différenciation d'ordre 1 suppose que la différence entre deux valeurs 
successives de w est constante.  
La première étape consiste également à identifier le modèle ARMA(p,q) de la série 
transformée avec l'aide du corrélogramme (suite des valeurs des coefficients 
d’autocorrélation) et du corrélogramme partiel (idem pour les coefficients d’autocorrélation 
partielle). Le graphique des coefficients d'autocorrélation ρk (corrélogramme) et 
d'autocorrélation partielle (corrélogramme partiel) donnent une information sur les ordres du 
modèle ARMA. Ainsi, si on observe que les deux premiers coefficients d'autocorrélation sont 
significatifs on identifiera un modèle MA(2). Si les trois premiers coefficients 
d’autocorrélation partielle sont significatifs alors, on aura un modèle AR(3).  
Voici comment est calculée la fonction d’autocorrélation : 
ρk = Cor(wt ,wt −k )  qui peut être estimée de façon consistante par : 
∑
∑
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où le chapeau dénote l’estimation et w  la moyenne de la série temporelle w(t). Si les ˆ ρk  sont 
significatifs pour tout k ≤ q, alors nous avons identifié un modèle MA(q). 
L’autocorrelation partielle d’ordre k désigne la corrélation entre wt et wt-k (qui sont les 
observations associées aux Variables Aléatoires Réelles (VAR) W1, …, Wn) obtenue lorsque 
l’influence des variables wt-k-i avec i < k a été retirée. La fonction d’autocorrélation partielle 
d’une série temporelle est fonction de sa fonction d’autocorrélation et il s’agit d’un moyen 
utile pour déterminer l’ordre p dans un modèle autorégressif. Nous allons utiliser un système 
d’équation composé de différents modèles autorégressif afin d’illustrer cette fonction : 
wt = φ01 + φ11wt−1 + ǫ1t 
wt = φ02 + φ12wt−1 + φ22wt−2 + ǫ2t 
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wt = φ03 + φ13wt−1 + φ23wt−2 + φ33wt−3 + ǫ3t 
wt = φ04 + φ14wt−1 + φ24wt−2 + φ34wt−3 + φ44wt−4 + ǫ4t 
... 
où φ0j , φij et ǫij sont respectivement la constante, le coefficient de yt-i  et le terme d’erreur pour 
un modèle AR(j) pour {i,j = 1, 2, 3, ...}. Il est possible d’estimer ce système d’équations par 
moindres carrés. L’estimé de ˆ ϕ11 de la première équation est appelé la fonction 
d’autocorrélation partielle échantillonale d’ordre 1 de wt. L’estimé de ˆ ϕ22 de la première 
équation est appelé la fonction d’autocorrélation partielle échantillonale d’ordre 2 de wt. 
L’estimé de ˆ ϕ33 de la première équation est appelé la fonction d’autocorrélation partielle 
échantillonale d’ordre 3 de wt et ainsi de suite. En d’autres termes, la fonction 
d’autocorrélation partielle d’ordre 2  montre la contribution ajoutée de wt-2  pour expliquer wt 
par rapport au modèle AR(1). La fonction d’autocorrélation partielle d’ordre 3 ˆ ϕ33 montre la 
contribution ajoutée de wt-3 pour expliquer wt par rapport au modèle AR(2). Par conséquent, 
pour un modèle AR(p), la fonction d’autocorrélation partielle échantillonale d’ordre p devrait 
être différente de zéro, mais ˆ ϕ ij  devrait être très proche de zéro pour tous les j>p. 
La deuxième étape consiste donc à estimer le modèle ARMA en utilisant une méthode 
telle que les moindres carrés ou le maximum de vraisemblance. Ces méthodes sont appliquées 
en utilisant les degrés p et q trouvés dans l'étape d'identification. Nous reviendrons plus tard 
sur la méthode du maximum de vraisemblance. 
La troisième étape consiste à vérifier si le modèle estimé reproduit le modèle qui a 
engendré les données. Pour cela les résidus obtenus à partir du modèle estimé sont utilisés 
pour vérifier s'ils se comportent comme des erreurs de type bruit blanc à l'aide d'un test 
statistique, généralement celui du "portemanteau" (test global qui permet de tester l'hypothèse 
d'indépendance des résidus). Le test le plus usuel est le test proposé par Box et Pierce (Box 
and Pierce, 1970):  
∑
=
=
h
k
krNQ
2
2ˆ
 
 ˆ rk étant la corrélation empirique entre les résidus ( ˆ ε t = wt − ˆ w t), distants de k et h 
dépend de N tel que h = O( n ) . Sous l'hypothèse d'indépendance, cette statistique suit 
asymptotiquement une loi du avec h-p-q degrés de liberté. Si l'hypothèse n'est pas rejetée 
on considère que le modèle estimé peut convenir. Dans le cas contraire, on rejette le modèle 
estimé et on identifie un nouveau modèle. 
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Figure II.1. Présentation des indices climatiques représentatifs de la variabilité climatique dans le Pacifique 
tropical. 
 
 Ce type de processus ARIMA offre un cadre mathématique relativement simple pour 
faire de la prévision. En revanche, il ne renseigne en aucun cas sur les mécanismes 
responsables des variations de la quantité considérée. 
Nous proposons d’appliquer cette méthode à l’indice climatique Niño3 caractéristique 
de la variabilité inter-annuelle du Pacifique tropical. Il représente la moyenne des anomalies 
de température de surface de la mer (Sea Surface Temperature, SST) dans la boite centrée à 
l’équateur et dans le centre est du bassin Pacifique [150°W-90°W ; 5°N-5°S] (cf. Figure II.1). 
Nous avons essayé de prévoir statistiquement à l’aide des données reconstruites de Kaplan et 
al. (1998) assimilées sur la période Janvier 1976-Décembre 1995 (respectivement Janvier 
1976-Juin 1996) le refroidissement précédent l’évènement chaud de 1998 et l’épisode chaud 
El Niño de 1998. Notons que sur ces périodes récentes, les SST sont issues de données 
satellites et sont ainsi fiables, ce qui n’est a priori pas forcément le cas sur des périodes 
temporelles plus anciennes qui seront étudiées au cours de cette thèse. Nous reviendrons par 
la suite sur ce point de débat.   
Nous avons effectué à chaque fois une prévision de 6 mois suivant un apprentissage de 
2 ans (respectivement Janvier 1995-Décembre 1997 et Juin 1997-Juin 1999). Le Tableau II.1 
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ci-dessous rassemble les paramètres estimés du modèle Auto Régressif par une méthode de 
maximum de vraisemblance (cf. II.3.2.b). 
 
Période d’apprentissage Paramètres caract. du processus AR 
1976-1995 AR(4) : 1.10, -0.09, -0.01, -0.10 
1976-1996.5 AR(4) : 1.11, -0.10, -0.02, -0.10 
Tableau II.1.  Tableau récapitulatif des paramètres des processus AR utilisés pour la prévision. 
 
 La Figure II.2 présente les résultats de la prévision issus du modèle Auto Régressif 
construit selon le protocole présenté précédemment : 
Période 1976-1995 : wt = 0.52 + 1.10wt−1 - 0.09wt−2  - 0.01wt−3 – 0.10wt−4 + ǫt 
Période 1976-1995.5 : wt = -0.18 + 1.11wt−1 - 0.10wt−2  - 0.02wt−3 – 0.10wt−4 + ǫt 
 
  Qt représentant le résidu est un bruit blanc Gaussien. Le lecteur est invité à consulter 
Boucharel (2007) pour plus de détails sur la méthode d’identification. Alors que dans le 
premier cas, l’amplitude et la variabilité de la prédiction sont satisfaisantes comparées aux 
données (prévision d’un retour vers une anomalie nulle), le modèle ne permet pas du tout de 
prévoir l’épisode extrême El Niño 97/98 (son ampleur et sa durée).  
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure II.2. Données et 
prévisions de l’indice 
SSTA (en °C) Niño3, 
exemple pour la période 
1995-1997 (en haut) et 
pour 1996.5-1998.5 (en 
bas). 
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 De plus, l’aptitude à la prévision dépend de la période temporelle considérée. Pour 
nous en convaincre, il suffit de tracer le « model skill » pour différentes périodes de 
prévisions. Pour cela, nous ajustons le processus AR depuis 1976 jusqu’à instant t (temps en 
abscisse) puis nous effectuons une prévision de 6 mois (à partir de cet instant). Nous 
calculons enfin la corrélation entre la série prédite et la série des observations sur les 6 mois, 
cf. Figure II.3. 
Figure II.3. Représentation pour différentes périodes de la corrélation entre les prévisions et les observations 
pour l’indice Niño3 des anomalies de température de surface à différents mois de distance. Les valeurs sont 
comparées à la courbe en pointillés dite de persistance qui représente les corrélations si les anomalies de 
température au moment initial étaient maintenues sur 12 mois. 
 
 La Figure II.3 illustre l’évolution des caractéristiques d’ENSO en fonction de la 
période d’investigation, sa prévisibilité en l’occurrence. 
 Cet exemple simple nous permet de mettre en exergue deux problèmes fondamentaux 
de la modélisation des séries temporelles reposant sur des hypothèses de stationnarité 
(évolution dans le temps des propriétés intrinsèques d’ENSO, sa prévisibilité en l’occurrence) 
et de gaussianité : 
1/ En statistique, les lois gaussiennes sont beaucoup utilisées pour plusieurs raisons : 
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 - elles ont des propriétés intéressantes et bien maîtrisées (stabilité, la moyenne et la 
variance suffisent à leur caractérisation,…) 
 - elles s’adaptent dans bon nombre de situations  
Cependant, pour les modèles autorégressifs à moyenne mobile (ARMA), entre autres, 
l’hypothèse de bruit blanc gaussien pour les résidus est trop restrictive et ne rend pas compte 
de la grande variabilité des données, notamment de la présence dans la série temporelle de 
nombreux événements en dehors de la fourchette de l’écart type (que nous appellerons 
événements extrêmes par la suite), comme les épisodes El Niño de 1976/77, 1982/83, 1997/98 
par exemple. Ainsi, la loi gaussienne ne permet pas d’appréhender ces situations de forte 
variabilité. 
2/ De plus, si l’on veut capturer dans un modèle (qu’il soit dynamique ou statistique) 
l’ensemble de la variabilité d’ENSO qui s’exprime, rappelons-le (cf. Chapitre I), sur de 
nombreuses échelles temporelles, notamment les très basses fréquences, il est nécessaire de 
considérer de très longues séries temporelles, largement supérieures à la dizaine d’années. Or, 
comme nous l’avons vu dans le précédent chapitre, sur ces échelles de temps, il nous est 
possible de distinguer différents régimes de variabilité, reflétant en partie la modulation 
décennale à multidécennale des propriétés intrinsèques d’ENSO. Ces différents régimes sont 
séparés par des « climate shifts » (rupture dans la moyenne temporelle des variables et dans 
les caractéristiques intrinsèques du phénomène), ce qui contredit irrémédiablement 
l’hypothèse de stationnarité indispensable dans le cadre de l’analyse temporelle proposée par 
Box and Jenkins (1970).  
 La Figure II.4 résume relativement bien les 2 problèmes fondamentaux découlant des 
hypothèses de Box and Jenkins (1970). Elle représente la reconstruction de l’indice Niño3 par 
la méthode de Kaplan et al. (1998) sur la période 1870-2008. On note la non-stationnarité de 
l’état moyen de l’océan Pacifique tropical (son évolution lente) ainsi que la présence 
d’événements extrêmes au sein de la série temporelle. 
Nous avons donc vu, au travers d’un exemple simple et concret la faiblesse des 
statistiques traditionnelles et pourtant couramment utilisées en climatologie pour la 
description mathématique des séries temporelles. Pourtant, l’analyse mathématique des séries 
temporelles a l’avantage d’offrir un cadre rigoureux pour l’étude de la variabilité et la 
comparaison systématique des indices climatiques. Ce constat nous pousse à nous interroger 
sur la pertinence d’utiliser un nouveau formalisme statistique permettant de nous affranchir de 
telles hypothèses simplificatrices dans le but d’appréhender au mieux la complexité de ces 
signaux et surtout de pouvoir quantifier de la manière la plus rigoureuse possible les 
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mécanismes en jeu. Comme nous l’avons déjà évoqué dans l’introduction, ces derniers, 
responsables de la forte irrégularité des signaux, ont de forte chance d’être nonlinéaires. Or la 
signature de la nonlinéarité se voit au premier ordre dans la déviation par rapport à la 
Gaussianité des statistiques de la série temporelle (Burgers et Stephenson, 1999 ; Hannachi et 
al., 2003). 
Figure II.4. Reconstruction de l’indice SSTA (en °C) Niño3 sur la période 1870-2008, issu de Kaplan et al. 
(1998). Les traits noirs verticaux indiquent les 2 principaux shifts climatiques documentés dans la littérature 
(Urban et al., 2000 ; Karspeck et al., 2004 ; Overland et al., 2008, entre autres). La ligne magenta représente la 
moyenne glissante de l’indice Niño3 calculée avec une fenêtre de 10 ans. 
 
 Préalablement à la description de notre formalisme mathématique alternatif, il 
convient de s’interroger sur la pertinence des données que nous allons utiliser au cours de 
cette thèse. Les reconstructions de SST sont-elles suffisemment fiables sur des périodes 
temporelles longues (remontant loin dans le passé) pour nous permettre de diagnostiquer la 
non-stationnarité de l’état moyen ? La forte irrégularité de signaux a-t-elle un sens physique 
ou provient-elle des méthodes de reconstruction et de leurs hypothèses ? Nous allons justifier 
du bien fondé de l’application de nos méthodes sur certains jeux de données reconstruits dans 
la section suivante. 
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II.2.Description des données utilisées dans cette thèse 
 
 
Avant d’appliquer nos tests statistiques, il est nécessaire de présenter au moins 
brièvement, les jeux de données, les méthodes de reconstructions utilisées pour obtenir ces 
produits grillés, ainsi que les biais, susceptibles d’entâcher la qualité de données. 
 Les reconstructions historiques de SST interpolent des observations de toute sorte 
(satellite, données ARGO, données XBT de bateau, les réseaux de bouées comme TAO…) 
échantillonnées de manière éparses à la fois dans le temps et dans l’espace. De plus, les 
algorithmes utilisés font un certain nombre d’hypothèses discutables (Rayner et al., 2003). Il 
y a malgré tout un accord relativement bon entre tous les produits disponibles à ce jour dans 
notre région d’intérêt du Pacifique tropical (Vecchi et al., 2007; Yeh et al., 2009; Karnauskas 
et al., 2009), ce qui nous procure une certaine confiance en leur utilisation. Voici une brève 
description des jeux de données reconstruites que nous allons utiliser dans ce travail. Ceux-ci 
sont couramment utilisés dans la littérature, notamment pour l’étude de la modulation basse 
fréquence d’ENSO : 
• ERSST v3 : Depuis la version v1 qui utilise des données in situ et satellites issus de 
AVHRR, ce produit a connu de nombreuses améliorations, notamment dans la 
reconstruction de la SST des régions à faible variance, dans l’inclusion de 
concentration en glace de mer pour l’amélioration de la reconstruction des hautes 
latitudes. L’amélioration de la version 2 à la version 3 réside dans la comparaison avec 
des simulations et l’amélioration du réglage de la variation basse fréquence. Plus de 
détails peuvent être trouvés dans la liste de références suivantes (Xue et al., 2003 ; 
Smith and Reynolds, 2003 ; Smith and Reynolds, 2004 ; Smith et al., 2008). 
• HadleySST2: Les données de SST proviennent de « l’International Comprehensive 
Ocean-Atmosphere Data Set, (ICOADS) » entre 1850 et 1997 et de NCEP-GTS de 
1998 jusqu’à maintenant. La reconstruction utilise des mesures in situ provenant de 
bateaux et de bouées en rejetant systématiquement les valeurs échouant au contrôle 
qualité. Les données de glace de mer proviennent d’une variété de sources. La 
reconstruction utilise une méthode d’interpolation optimale en 2 étapes. Les données 
historiques ont été rendues consistantes avec les données satellite. Plus de détails 
peuvent être trouvés dans Rayner et al. (2003). 
• Reconstruction Kaplan: De 1854 à 1981, l’analyse de Kaplan et al. (1998) utilise une 
estimation optimale grâce aux 80 premiers modes EOF (Empirical orthogonal 
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Function) dans le but d’interpoler les observations issues de navires (provenant du 
U.K. Met Office. Parker et al., 1994). Après 1981, les données représentent la 
projection de l’analyse NCEP de Reynolds et Smith (1994) (qui combine les 
observations de bateaux avec des données satellites) sur le même ensemble de modes 
EOF. 
En ce qui nous concerne, deux points plus spécifiques méritent d’être approfondis : la 
fiabilité dans l’état moyen reconstruit et la variabilité des données autour de cet état moyen. 
En effet, pour que l’application de notre méthode de détection de rupture dans la moyenne des 
indices climatiques ait un sens, il faut que l’état moyen ainsi que son évolution lente soient 
reconstruits de manière fidèle. De manière simplifiée, ces méthodes de reconstruction ont 
pour but de combiner l’information de séries temporelles historiques longues mais éparses 
avec celle, plus courte mais ayant une couverture spatiale quasi globale, des produits 
satellites. Ces longues séries seront projetées sur la structure globale de covariance des 
températures observées (par satellite) suivant une technique d’interpolation optimale 
développée par Kaplan et al. (1997, 1998). Les études de Church et al. (2004) et Church et 
White (2006) nous assure que ce type de méthode permet une reconstruction fiable de l’état 
moyen de la variable et de ses variations décennales sur l’ensemble de la longueur de la série 
temporelle la plus longue et ce malgré le relatif faible nombre de longues séries historiques. 
En effet, la technique d’analyse employée dans ce genre de reconstruction (SST ou niveau de 
la mer) permet de prendre en compte des données instrumentales sur différentes périodes de 
temps (et pas uniquement sur la longueur totale de la période). Cela permet d’utiliser le 
maximum de données historiques et d’avoir ainsi une meilleure couverture spatiale. En outre, 
plus la période de reconstruction est ancienne moins le nombre d’EOFs utilisées est grand. 
Ces méthodes donnent des reconstructions fiables pour l’état moyen des températures de 
surface de la mer (Reynolds et Smith, 1994) et pour du niveau de la mer (Church et White, 
2006) jusqu’en 1870, et ce même si cette dernière variable intègre plus de processus 
physiques que la SST (mécanismes liés à la salinité ou aux variations verticales de la croûte 
terrestre -le rebond post-glaciaire- entre autres). Bien que certains produits soient disponibles 
sur une période remontant jusqu’à 1854, nous nous contenterons d’étudier la période 1870 à 
nos jours. 
De plus, il est cohérent de se demander si l’ensemble de la variabilité du Pacifique tropical 
est bien reproduit par ces produits reconstruits. Récemment, une étude paléoclimatique de 
Emile Geay et al. (2011) montre qu’à la fois la variabilité ENSO et celle décennale à multi-
décennale sont bien représentées et significatives pour ces 3 jeux de données. En revanche, la 
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reconstruction d’indices climatiques (par des méthodes multi-proxy, cf. Figure I.14) en deçà 
de la période de données instrumentales (1850) et particulièrement leur variabilité centennale 
sont très sensibles aux jeux de données utilisés comme « cible » (typiquement les 3 présentés 
ci-dessus). Ceci nous conforte dans la fiabilité de tels produits reconstruits aux échelles 
temporelles et sur les périodes de temps qui nous intéressent ici. En particulier, la forte 
variabilité des indices ENSO vers la fin du 19ème siècle dans le centre ouest du Pacifique 
tropical, que l’on note seulement dans la reconstruction de Kaplan et al. (1998), n’est pas 
issue d’un artefact de l’algorithme de reconstruction employé et a bel et bien été observée 
(dans les observations : Davies (2001); DeVries et al. (1997); Ortlieb et Macharé (1993); 
Quinn (1992); Whetton et Rutherfurd (1994) et dans les données issues de coraux : Ault et al. 
(2009); Evans et al. (2000); Urban et al. (2000)). C’est essentiellement cette raison qui nous a 
poussés à présenter nos résultats pour ce produit en particulier (bien que les autres aient été 
systématiquement testés). 
 On est également en droit de se demander si l’irrégularité statistique des séries 
temporelles issues de ces produits de reconstruction, notamment l’apparition de 
caractéristiques non Gaussiennes, a une significativité physique ou si elles émergent des 
algorithmes propres à la reconstruction. Ces derniers ne font pas usage des moments 
statistiques d’ordre plus élevé que 2, ce qui nous encourage à étudier l’émergence de la 
nonlinéarité dans le système climatique tropical (Monahan et Dai, 2004). 
 Un bémol que l’on peut formuler quant à la méthode de reconstruction de ces produits, 
est qu’elle fasse intervenir les structures spatiales des EOFs calculées sur la période satellitale 
(période récente). Ceci fait implicitement l’hypothèse que les modes de variabilité propres du 
système couplé du Pacifique tropical sont stationnaires. Ceci est une hypothèse forte et pas 
forcément judicieuse, comme nous allons le voir par la suite. Cependant, le fait que 
l’ensemble des produits de reconstruction disponible fasse cette hypothèse (du fait même des 
données instrumentales réparties spatialement de manière très inhomogène avant cette 
période) ne nous laisse pas vraiment le choix… 
 
 
 
 
 
 
 
 
Chap. II : Formalisme statistique et sa pertinence 
 
 84
II.3.Statistique des séries temporelles 
  
 
Nous avons vu dans la section précédente qu’une étude statistique poussée des 
variables climatiques issues des produits reconstruits disponibles avait un sens. Nous allons 
maintenant décrire plus en détails ces propriétés mathématiques des séries temporelles.  
 
II.3.1.Le cas d’ENSO 
 
 Les statistiques gaussiennes semblant trop restrictives pour appréhender l’ensemble 
de la variabilité du Pacifique tropical, il convient donc d’analyser plus en détails les séries 
temporelles associées. Un moyen simple de résumer les propriétés statistiques d’une série 
temporelle est de tracer sa fonction de densité de probabilité (Probability Density Function- 
PDF). La Figure II.5 représente l’histogramme non normalisé de l’indice Niño3 qui est un 
estimateur simple de la PDF. 
 
Figure II.5. Histogramme (non normalisé) de l’indice Niño3 sur la période 1870-2008 (Kaplan et al., 1998). 
Les barres de l’histogramme pour les données supérieures à l’écart type ont été multipliées par 10 (cf. échelle 
de droite en rouge). La courbe en pointillés noirs représente la PDF d’une loi gaussienne ajustée aux données.  
 
 Cette figure permet de voir d’un seul coup d’œil la présence de caractéristiques que la 
loi Gaussienne ne permet pas de reproduire:  
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1/ Une forte asymétrie positive de l’indice, ou en d’autres termes, plus d’événements chauds 
(Niños) que froids (Niñas). Et les événements chauds sont en outre plus forts que les épisodes 
froids. 
2/ Une forte déformation leptokurtique (« pointicité », tendance vers un grand nombre 
d’événements à faible anomalie) de la distribution. 
3/ La présence d’événements extrêmes (définition en préambule p. 77). 
 
II.3.2. Le cas du Pacifique équatorial est 
 
Bien que nous ne disposions pas d’une série temporelle aussi longue (et que celle-ci 
soit issue d’un point et non d’un indice climatique), les données in situ le long des côtes du 
Pérou exhibent les mêmes spécificités statistiques que les données reconstruites de Kaplan et 
al. (1998). 
 
Figure II.6. Idem que la Figure précédente (Figure II.5) mais pour les SST in-situ à Chicama (7° 42.301' S ; 79° 
27.137' W) pour la période Septembre 1981 à Mai 2010. 
 
 On note en effet sur la Figure II.6 une forte asymétrie positive, une déformation 
leptokurtique et la présence d’événements extrêmes (jusqu’à 8°C d’anomalies positives pour 
l’épisode El Niño 82/83!). 
 Ces trois constations ont un dénominateur commun : elles concernent en effet toutes 
les moments statistiques de la série. Notons le moment statistique d’ordre k d’une série de 
longueur N comme suit: 
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L’asymétrie représente le moment d’ordre 3 de la série temporelle (le skewness, m3), 
la déformation leptokurtique est associée au moment d’ordre 4 (le kurtosis, m4-3), alors que la 
présence d’événements extrêmes concernent les moments statistiques d’ordre supérieur (k ≥ 
4). En effet, cette présence de moments statistiques de valeur supérieure à 2 a tendance à 
alourdir les queues de la distribution, ce qui peut être perçu comme une signature de la 
présence de nonlinéarité dans le système ENSO (Hannachi et al., 2003 ; An et Jin, 2004). 
Cela nous pousse également à envisager la possibilité d’utiliser une modélisation statistique 
dite « à queue lourde ». Ceci fera l’objet de la section II.4.  
Avant d’appliquer un formalisme statistique plus général à l’étude des séries 
temporelles d’ENSO, il reste cependant à s’affranchir du problème d’inhomogénéité ou de 
non-stationnarité des séries temporelles (cf. Figure II.4). En effet nous avons vu que les 
variables climatiques du Pacifique tropical subissaient une forte variabilité à différentes 
échelles temporelles, notamment sur des périodes de temps dépassant la décennie. Cette 
variabilité décennale à multidécennale (voire plus, paléo-climatique) se manifeste en partie 
par la présence de « shifts climatiques », que l’on peut définir comme des sauts abrupts et 
rapides dans la moyenne de la série temporelle induisant des changements fondamentaux dans 
les caractéristiques intrinsèques d’ENSO) (Guilderson and Schrag, 1998; Urban et al., 2000; 
Karspeck et al., 2004; Overland et al., 2008; parmi d’autres). Il convient donc d’identifier ces 
ruptures dans la série temporelle, dans le but d’isoler des périodes (relativement) homogènes 
entre ces shifts climatiques. Dans la partie suivante, nous allons présenter un test permettant 
d’identifier la date ainsi que l’amplitude de telles ruptures.  
 
 
II.4.Détection de rupture dans une série temporelle 
 
II.4.1.Cas général 
 
 Une procédure fiable de détection systématique de rupture dans la moyenne d’une 
série temporelle a été proposée par Maronna et Yohai (1978). Cette méthode s’applique pour 
un vecteur aléatoire (x, y) où x et y suivent tous deux une loi Normale mais de telle sorte que 
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la moyenne de x est supposée constante, alors que celle de y peut changer à un temps j0. Cette 
méthode a été appliquée dans un tel contexte par Potter (1981); mais la méthode fournie par 
Maronna et Yohai (1978) est suffisamment générale pour rester valable dans un cadre 
statistique α-stable. 
Soit (xj; yj); j = 1; …; N un vecteur aléatoire réel indépendants et identiquement 
distribués (i.i.d ; variables aléatoires ayant toutes la même loi de probabilité et mutuellement 
indépendantes). Nous introduisons le modèle suivant :  
yj = bj + cxj + uj 
où les yj sont les observations (l’indice Niño3 dans notre cas par exemple), les xj étant une 
V.A.R. dont la densité h peut avoir des paramètres inconnus (ce qui du coup n’exclut pas les 
lois stables) et qui est indépendant du bruit (non observable) uj. Ce dernier est de loi normale 
avec une moyenne m et une variance σ²u. Maronna et Yohai (1978) l’ont appelé « Model II » 
dans leur article. Sous ces hypothèses, x est une statistique auxiliaire pour les tests concernant 
bj et c.  
 L’hypothèse nulle H0 est telle que bj = b; j = 1; …; N pour tout b inconnu; l’hypothèse 
alternative H1 telle que bj = b pour j ≤ j0 et bj = b + d pour j > j0 où b; d et j0 < N sont 
inconnus. 
 Les percentiles (quantiles1 d’ordre 100) sont extrêmement difficiles à calculer (à la 
fois analytiquement et numériquement) et dépendent de h (a priori inconnu). C’est pour cela 
qu’au lieu de calculer les p-valeurs, nous choisissons un niveau seuil plus grand que toutes les 
valeurs de quantiles publiées jusqu’à présent (à notre connaissance) pour ces tests et nous 
décidons de rejeter H0 si la valeur calculée par le test statistique dépasse ce seuil. 
 
II.4.2.Cas particulier Gaussien 
 
 
 Présentons plus concrètement la procédure dans le cas plus simple de variables 
aléatoires suivant la loi Normale (Potter, 1981): 
                                                 
1 Les quantiles sont des points essentiels pris à des intervalles réguliers verticaux d'une fonction de répartition 
d'une variable aléatoire. Diviser des données ordonnées en q sous-jeux de données de dimension essentiellement 
égale est la motivation des q-quantiles. Par exemple, la médiane est le quantile d’ordre 2. 
Plus formellement : le p-ième q-quantile (p-valeurs) de la distribution de la variable aléatoire X peut être défini 
comme la valeur(s) x telle que: P X ≤ x[ ]≥ p
q
ou P X ≥ x[ ]≥ q − p
q
 
 
Chap. II : Formalisme statistique et sa pertinence 
 
 88
 Soit (xj, yj) une suite indépendante de vecteurs aléatoires de taille n et de dimension 2, 
chacun étant i.i.d. et distribué selon une loi Normale bivariée. On dit que deux variables 
aléatoires X et Y suivent une loi normale bivariée avec corrélation ρ si et seulement si: 
ZXY 21 ρρ −+=  
où X et Z sont des variables aléatoires Gaussiennes standardisées et indépendantes. 
 L’hypothèse nulle pour le test bivarié élaboré par Maronna et Yohai (1978) est donnée 
par : 
 
Hypothèse H0: 
(xj, yj) ont tous la même distribution bivariée Normale, N(μx, μy, σx², σy², ρ), où μx et μy sont 
respectivement les moyennes de xj et yj ; et σx² et σy² sont respectivement les variances de xj et 
yj. Tous ces paramètres sont inconnus. 
L’hypothèse alternative est donnée par : 
Hypothèse H1: 
Il existe j0 ∈ 0;n] [et d ≠ 0, tels que la distribution de (xj, yj)  est N(μx, μy, σx², σy², ρ), pour 
0jj ≤ , et est N(μx, μy+d, σx², σy², ρ), pour 0jj > . 
 Le test de rapport de vraisemblances est donné de H0 vs. H1 est basé sur les statistiques 
suivantes: 
X j = (1/ j) xi
i=1
n∑ , ∑
=
=
n
i
ij yjY
1
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)²(  
nYY = , nXX =  
Fj = Sx − X j − X 2( )nj /(n − j), j < n  
])/[()]()([ jjxyjxj FjnXXSYYSnD −−−−=  
²)/(]²)([ xyyxjjj SSSFDjnjT −−=  
T0 = maxj<n Tj{ } 
 Ce test rejette H0 quand T0 est plus grand qu’une certaine constante k. Ainsi, la valeur 
de i pour laquelle la dernière équation ci-dessus est maximum est l’estimateur du maximum 
de vraisemblance j0* de j0. Il représente la date du shift (indice auquel le shift a lieu). En 
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outre, 
0j
D est l’estimateur du maximum de vraisemblance de d (amplitude du shift). T0 est le 
paramètre statistique représentant le niveau de significativité du test (se reporter au Tableau 
II.2, qui reprend le Tableau 1 de Potter (1981) pour les valeurs critiques de T0 en fonction de 
la longueur de la série temporelle). 
 
Tableau II.2. Valeurs critiques de T0 en fonction de la longueur de la série et du niveau de significativité du test 
statistique. D’après Potter (1981). 
 
 Comme nous l’avons précédemment évoqué, la variabilité multidécennale, en partie 
révélée par la présence des shifts climatiques, a tendance à moduler les caractéristiques 
d’ENSO, comme par exemple, sa prévisibilité, sa période d’oscillation, sa propagation… 
Ainsi, il est vraisemblable que les ruptures dans les séries temporelles ne se manifestent pas 
seulement dans leur moyenne mais également dans leur variance. C’est pourquoi, nous avons 
également appliqué ce test de détection aux séries temporelles des variances empiriques pour 
détecter d’éventuels changements de régimes (se manifestant par des changements dans les 
moyennes des variances). Cela peut dénoter à la fois un changement de variabilité comme la 
présence d’un événement anormalement fort. 
 
II.4.3.Retour sur le cas général 
 
Reprenons le test de Maronna et Yohai (1978) réadapté pour le cas Gaussien par 
Potter (1981) en supposant maintenant que xj et yj suivent des lois α-stables (cf. section  II.4) 
et que uj suive toujours une loi Normale. Sous ces hypothèses : 
yj – bj +cxj  suit une loi Normale de loi p(x) = 1σ 2π e
− 1
2
x −μ
σ
⎛ 
⎝ ⎜ 
⎞ 
⎠ ⎟ 
2
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En appliquant le rapport de maximum de vraisemblance (cf. section II.4.2.b) à la 
quantité yj – bj +cxj : 
Ln (H1)
Ln (H0)
< λ ⇔ ln Ln (H1)
Ln (H0)
⎡ 
⎣ ⎢ 
⎤ 
⎦ ⎥ < ln(λ), on va faire intervenir le terme 
suivant :      (y j − b j − cx j )2
j =1
n∑ = y j 2
j =1
n∑ − 2c y j x j + c 2 x j 2 + ....
j =1
n∑
j =1
n∑   
Il s’agit de termes qui ont la dimension de moments d’ordre 2, or, comme nous allons 
le voir dans la section II.4., les moments d’ordre 2 et plus ne convergent pas dans le cas α-
stable non Gaussien. La quantité précédente diverge. On ne pourra donc jamais rejeter 
l’hypothèse H0. Cependant, en continuant de raisonner de manière conditionnelle sur yj – bj 
+cxj  de loi Normale de loi p(x) = 1σ 2π e
− 1
2
x −μ
σ
⎛ 
⎝ ⎜ 
⎞ 
⎠ ⎟ 
2
, et en simplifiant le test avec les hypothèses 
suivantes : 
uj suit une loi Normale N(0,1) 
H0: Pour j = 1,…, n ; bj = 0 
H1: Pour j = 1,…, j0 ; bj = 0 
      Pour j = j0 +1,…, n; bj = d ≠ 0 
En appliquant le test de Neyman-Pearson, on rejette H0 
si 
Ln (H1)
Ln (H0)
< λ ⇔ ln Ln (H1)
Ln (H0)
⎡ 
⎣ ⎢ 
⎤ 
⎦ ⎥ < ln(λ) 
Ainsi : 
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Cette dernière quantité a la dimension d’un moment d’ordre 1 et donc converge (si α 
> 1). On pourra donc trouver une valeur de T0 pour laquelle nous pourrons rejetter H0. 
Comme nous l’avons mentionné, il est difficile de calculer les quantiles associés. Ainsi, pour 
avoir une idée de la valeur limite T0 pour laquelle nous pouvons rejeter H0, nous avons 
effectué une étude par simulation du niveau de significativité du test (sous H0) avec des 
distributions α-stables. Nous avons simulé 10000 distributions α-stables stationnaires de 1000 
échantillons chacune, représentant 82 ans de données si l’échantillonement est mensuel (cf. 
Annexe 1 pour plus de détails sur la méthode de génération). Puis nous avons procédé à la 
détection de rupture (avec un bruit blanc Gaussien N(0,1)). Nous avons regroupé les 
différentes valeurs de la statistique du test T0 dans l’histogramme présenté en Figure II.7 
(pour des distribution α-stables (α=1.89 et β=1)). Le 95ème percentile donne une valeur de T0 
=10.50 pour un niveau de significativité de 0.05. Nous verrons par la suite que ces valeurs de 
α et β sont réalistes pour les séries temporelles représentatives d’ENSO et plus généralement 
de la variabilité climatique du Pacifique tropical. Cette valeur de la statistique provenant de 
10000 V.A.R. (avec un nombre d’échantillons proches de la longueur des séries temporelles 
issues des séries reconstruites ou des sorties de modèles que nous étudierons) sera donc 
significative comme seuil de significativité pour rejeter H0. Nous garderons cette valeur en 
tête lors de la détection de rupture sur les données. 
Figure II. 7. Histogramme des valeurs de la statistique sous H0 pour des distribution α-stables (α=1.89 et β=1) 
xj avec un bruit blanc Gaussien uj suivant une loi N(0,1). 
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 Dans cette section, nous avons décrit une méthode de détection de shifts (ruptures 
abruptes dans la moyenne et dans les caractéristiques de la série temporelle) pouvant 
s’appliquer dans un cadre très général, notamment celui d’une série temporelle (ou VAR) 
suivant une distribution (densité de probabilité) à queue lourde, qui semble être la plus à 
même de décrire statistiquement les données climatiques océaniques du Pacifique tropical. 
C’est ce dernier point que nous allons documenter dns la section suivante. 
 
  
II.5.La loi à queue lourde α-stable 
 
 
Passons maintenant à la description de la modélsation à queue lourde α-stable, sensée 
tenir compte des spécificités statistiques des séries temporelles représentatives de la 
variabilité climatique du Pacifique tropical mises en évidence dans la section II.2. 
 
II.5.1.Description de la loi  α-stable 
 
 Dans cette partie, on présente succinctement la notion de distribution à queue lourde, 
ainsi qu’une classe de ce type de distributions, les lois α-stables ou lois stables. Les 
distributions à queues lourdes sont liées à la théorie des valeurs extrêmes et permettent de 
modéliser plusieurs phénomènes rencontrés dans différentes disciplines: finance, hydrologie, 
télécommunication, géologie… et plus récemment en climatologie. Plusieurs définitions ont 
été associées à ces distributions en fonction de critère de classification. La classification la 
plus simple est basée sur la comparaison avec la loi normale. On dit alors que la distribution a 
la queue lourde si pour une distribution X de moyenne μX et de variance σX2 : 
3
)( 4
4 >⎥⎦
⎤⎢⎣
⎡ −=
X
XXEC σ
μ
 avec )(XEX =μ et [ ]( ) 2/12XX xE μσ −=  
 
Ce qui est équivalent à dire qu’une distribution a une queue lourde si et seulement si son 
coefficient d’aplatissement, C4 (précédemment défini comme le kurtosis de la distribution), 
est supérieur à celui d’une loi Normale (pour laquelle il vaut 3). 
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 La caractérisation, donnée par l’équation ci-dessus, est très générale et ne peut être 
appliquée que si le moment d’ordre 4 existe. Par conséquent aucune discrimination, pour les 
distributions ayant un moment d’ordre 4 infini, ne peut être faite si on ne considère que ce 
critère. Cependant, on obtient un tel classement pour certaines classes de distributions : 
 - les distributions avec des moments exponentiels inexistants, 
 - les distributions Subexponentielles, 
 - les distributions à variations régulières, 
 - les distributions avec un comportement de Pareto,  
 - les distributions α-stables avec α < 2. 
 
 Nous avons choisi cette dernière catégorie pour des raisons que nous allons détailler 
maintenant. 
 Ce type de loi a été introduit dès 1924 par Lévy (1924), mais il a été popularisé dans 
les années 60 par Benoît Mandelbrot. Ce dernier étudie en effet les fluctuations boursières 
pour lesquelles il était évident qu’un modèle gaussien ne convenait pas (Mandelbrot, 1963). Il 
utilise alors un nouveau modèle de variation des prix, les lois α-stables, qui prend en compte 
cette grande variabilité des prix. 
 
Définition : Une V.A.R. X a une distribution stable si et seulement si pour tout k et toute 
famille de V.A.R. X1,…., Xk indépendantes et identiquement distribuées de même loi que X, il 
existe deux réels ak > 0 et bk tels que : 
 
X1 + … + Xk = akX + bk 
 
On peut montrer qu’il existe une constante α, 0 < α ≤ 2, telle que ak = k1/α pour k entier 
strictement positif. 
Une loi stable, notée Sα (μ, β, γ) est définie par 4 paramètres : 
- α : paramètre principal, indice de stabilité caractérisant les queues de distributions 
qui sont d’autant plus lourdes que α est faible. 
- β : paramètre de symétrie compris entre -1 et 1 (équivalent au skewness ou 
moment d’ordre 3), β = 0 signifiant une loi symétrique. Si µ=0, X et –X ont alors 
la même distribution 
- µ : paramètre de position 
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- γ : paramètre de dispersion 
 
Ces lois ont été peu utilisées jusqu’à présent car leurs PDF n’ont pas d’expression 
analytique simple. Cependant, il est possible d’avoir accès à leur fonction caractéristique 
(Gnedenko and Kolmogorov, 1954) : 
 
ϕ(t) =def E[expitX] = exp − γα t α 1+ iβ sign(t)w(t,α)[ ]+ iδ t{ } 
 
où, 
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 La densité est cependant connue dans une forme paramétrique dans trois cas 
particuliers, correspondant à : 
- α = 2: PDF = ²
)²(
2
1)( σσπ
mx
exf
−−
= , m = δ, γσ 2= ; il s’agit de la loi Normale. 
- α =1 et β = 0: PDF =
²)1(
1)(
x
xf += π ; il s’agit de la loi de Cauchy. 
- α = 1/2, β = 1, γ = 1, et μ = 0: PDF = 2/3
2
1
2
1)(
x
exf
x
−
= π  (pour x > 0); il s’agit de 
la loi inverse du χ1². 
-  Pour α < 2,  ces distributions sont à queues lourdes.  Elles ont un comportement 
asymptotique de Pareto, ce qui signifie que pour  α < 2: 
.][lim CTXPT
T
=>∞→
α  
A ce stade, il est important de mentionner que les moments statistiques d’une 
distribution α-stable d’ordre k > α n’existent pas. Concrètement, si une série temporelle est 
caractérisée par une loi α-stable d’exposant α = 1.8, alors seule sa moyenne existe. Les 
moments statistiques d’ordre supérieurs ne convergent pas (sa variance théorique, par 
exemple, est infinie). 
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Cela souligne la difficulté d’établir un cadre statistique rigoureux (au sens de la 
convergence des moments statistiques théoriques d’ordre élevé) permettant de diagnostiquer 
la teneur en nonlinéarité (reflétée dans l’asymétrie ou la présence d’événements extrêmes par 
exemple) d’une série temporelle. Comme nous l’avons déjà vu précédemment, il existe de 
nombreuses lois à queues lourdes permettant de prendre en compte l’asymétrie d’un signal. 
Cependant, parmi elles, seules les lois α-stables non normales peuvent être considérées 
comme la limite d’une distribution d’une somme standardisée de variables aléatoires 
indépendantes et identiquement distribuées (Gnedenko and Kolmogorov, 1954). Ceci est 
l’extension du Théorème Central Limite qui établit la convergence en loi d'une suite de 
variables aléatoires vers la loi normale. Intuitivement, ce résultat affirme que toute somme de 
variables aléatoires indépendantes et identiquement distribuées de variance finie tend vers une 
variable aléatoire gaussienne. 
Ce dernier point est central car nous supposons que les anomalies de SST sont la 
résultante de la somme de petites contributions indépendantes, chacune d’entre elles pouvant 
être associée à un processus physique bien particulier. L’indépendance est une hypothèse 
forte mais elle est nécessaire si l’on veut associer une caractérisation statistique à des 
processus dynamiques bien particuliers (comme l’asymétrie m3 associée au NDH dans l’étude 
de An et Jin (2004)). Cette hypothèse n’est jamais mentionnée alors qu’elle est pourtant 
intuitivement considérée dans les études statistisques d’ENSO (Hannachi et al., 2003 ; An et 
Jin, 2004). Ainsi la seule limite possible pour les séries temporelles de SST (considérée 
comme variables aléatoires) ne peut être qu’une distribution α-stable. 
Ainsi, même si les moments statistiques ne sont pas explicitement convergents au sens 
de l’équation de définition des moments statistiques, les distributions α-stables ont l’avantage 
d’offrir un cadre rigoureux (au sens de la convergence mathématique) pour l’étude des séries 
temporelles irrégulières (fortement variables), notamment grâce aux 2 paramètres 
explicitement définis α et β. D’Estampes (2003) a montré que α était associé au coefficient 
d’aplatissement (déformation leptokurtique) de la PDF et à la présence de valeurs extrêmes au 
sein de la distribution alors que β était directement relié au skewness (asymétrie) de la 
distribution. Ceci est illustré par la figure II.8 qui représente les formes des densités 
normalisées de la loi stable pour différentes valeurs du paramètre α (à gauche) et du 
paramètre β (à droite), les autres paramètres descritptifs des lois stables étant fixés. Cela nous 
permet d’accéder de manière définie à l’équivalent des moments d’ordre 3 et 4 dans le cadre 
α-stable, ce qui nous offre une métrique robuste pour quantifier une partie de la physique 
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nonlinéaire présente dans le système climatique du Pacifique tropical. Il reste cependant un 
problème de taille : comment procéder à l’estimation de ces paramètres à partir de la série 
temporelle originale. 
 
Figure II.8. Densités normalisées de la loi stable pour différentes valeurs de α à gaucheet différentes valeurs de 
β à droite. 
 
II.5.2.Estimation des paramètres stables 
 
 L’estimation des paramètres des lois stables est en règle général entravée par le fait 
que leurs densités ne sont pas connues dans une forme paramétrique. Les approximations 
numériques ainsi que les intégrations numériques directes ne sont pas triviales et sont 
généralement très coûteuses en temps de calcul, notamment l’estimation par Maximum de 
Vraisemblance dont l’algorithme est basé sur de telles hypothèses.  
 
II.5.2.a.Tests statistiques visuels 
 
 Les méthodes que nous allons détailler par la suite sont généralement performantes 
mais impliquent l’approximation que la distribution considérée est bel et bien α-stable, ce qui 
a tendance à biaiser l’estimation vers un paramèter α < 2. Or, il n’existe aucun test formel 
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pour évaluer l’α-stabilité d’un jeu de données. Nous proposons donc dans un premier temps 
trois tests simples permettant une première inspection visuelle de la distribution et de justifier 
qualitativement l’emploi des algotithmes d’estimation des paramètres d’une distribution α-
stable : 
- 1. Histogramme de la série (cf. Figure II.9.b). 
- 2. Tracé de la variance empirique en fonction du nombre d'évènements/longueur 
de la série temporelle (n, sn2) avec ∑
=
−=
n
i
in xxn
s
1
2 )²(1  . avec ∑
=
=
n
i
ixn
x
1
1  
Si tous les xi proviennent de la même distribution, alors sn2 devra converger vers une 
valeur finie. Dans le cas contraire, le tracé divergera (cf. Figure 8.c). Cela n’implique 
pas pour autant que l’on soit en présence d’une distribution α-stable, surtout si l’on 
étend les possibilités de distribution de manière suffisante pour y inclure les séries non 
stationnaires, par exemple. 
- 3. Test de la queue lourde, initialement développé par Mandelbrot (1963): En + ∞ ,  
td
tXd
log
][log >Ρ
 est équivalent à α, i.e. à partir d'une certaine valeur de t, la courbe 
devient une droite alors la pente de ce tracé permet d'estimer le paramètre α (si la série 
est α-stable)(cf. Figure II.9.d). En pratique, il suffit de tracer  
⎥⎦
⎤⎢⎣
⎡= ∑
= >
N
j
Tx jN
Tg
1
11log)(  
où 11 =>Tx j  si |xj| > T et 0 sinon, en fonction de log T for T > 0 (cf. Figure 9.d). 
Ces tests statistiques nous laissent penser que nous sommes en présence d’une 
distribution α-stable. Outre la série temporelle qui exhibe une irrégularité marquée (cf. Figure 
II.9.a), l’histogramme révèle la présence de queues lourdes, notamment positive (asymétrie), 
et d’une déformation leptokurtique symptomatiques des distributions à queues lourdes α-
stables (Figure II.9.b). Le tracé de la variance empirique est un argument supplémantaire en 
faveur d’une distribution α-stable (présence de sauts et tracé non convergent, Figure II.9.c; 
D’Estampes, 2003). Le troisième test (Figure II.9.d.) nous permet d’estimer un exposant α = 
1.8 pour la série temporelle en question. Nous faisons donc à présent l’hypothèse de 
distribution à queues lourdes α-stable pour les séries temporelles des variables climatiques du 
Pacifique tropical. Ainsi, nous pouvons présenter et utiliser les algorithmes d’estimation des 
paramètres stables précédemment évoqués. 
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Figure II. 9. Tests visuels statistiques utilisés pour diagnostiquer la déviation par rapport à la loi Normale de 
séries temporelles – Exemple sur l’indice Niño3 de Kaplan et al. (1998). (a.) Série complète des anomalies de 
SST (1854-2008). On note ici la faible fiabilité des données avant 1870. (b.)  Histogramme lissé de la série avec 
la PDF d’une loi Normale ajustée aux données en pointillés. (c.) Variance empirique de la série temporelle avec 
la variance empirique de la distribution Gaussienne ajustée en pointillés. (d.) Test asymptotique présenté dans 
l’équation (6) en section II.3.2. pour la série temporelle issue de Kaplan et pour la distribution Gaussienne 
ajustée en pointillés. 
  
II.5.2.b.Méthode du Maximum de Vraisemblance 
 
Le schéma d’estimation du Maximum de Vraisemblance pour une distribution α-stable 
n’est pas différent de celui utilisé pour d’autres lois, au moins en ce qui concerne la théorie: 
Pour une série d’observations de n échantillons x = (x1, x2, …, xn), l’estimation du 
maximum de vraisemblance du vecteur θ=(α, β, γ, μ) est obtenu en maximisant la fonction 
log de vraisemblance : 
∑
=
=
n
i
ixfxL
1
),(~log)( θθ
 
où ˜ f (xi,θ )est la densité de la loi stable. Le tilde dénote le fait qu’en règle générale on ne 
connaît pas de manière explicite la forme de f et qu’une approximation numérique doit être 
faite. Les méthodes de Maximum de Vraisemblance proposées dans la littérature diffèrent 
quant au choix de l’algorithme d’approximation. Néanmoins, ces derniers ont en commun le 
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fait que, sous certaines conditions de régularité, l’estimateur est asymptotiquement normal 
avec comme variance celle spécifiée par la matrice de Fisher (Dumouchel, 1973). Malgré la 
performance d’une telle méthode, le fort coût de calcul et le nombre conséquent d’estimations 
à effectuer nous ont amené à préférer d’autres méthodes numériques que nous allons détailler 
maintenant. 
 
II.5.2.c.Méthode des quantiles 
 
Cette méthode est rapide, mais donne des résultats relativement imprécis par rapport aux 
autres méthodes présentées dans cette section. Nous ne la détaillerons pas ici. Cependant, le 
lecteur intéressé pourra trouver les détails techniques de la méthode dans les articles suivants : 
Fama et Roll (1971); McCulloch (1986). 
 
II.5.2.d.Méthode de régression de la fonction caractéristique (Koutrouvelis, 1980) 
 
Soit x = (x1, …, xN) un échantillon indépendant et identiquement distribué (i.i.d.), nous 
pouvons définir la fonction caractéristique échantillonnée comme suit : 
∀T ∈ℜ, ϕN (T) = 1N exp(iTx j )j =1
N∑  
Comme )(TNϕ  est bornée par 1, tous les moments de )(TNϕ  sont finis, et quelque 
soit T fixé, il s’agit de la moyenne (ou espérance mathématique, cf. la définition de la fonction 
caractéristique section II.4.1) des variables aléatoires exp(iTxj). Par conséquent, selon la loi 
des grands nombres, )(TNϕ  est un estimateur consistant de la fonction caractéristique 
)(Tϕ définie par l’équation de la partie II.4.1. 
De plus, en partant de cette même équation, il est facile d’obtenir pour la fonction 
caractéristique échantillonnée:  
( ) TTN log)2log()(loglog 2 αγϕ α +=−  
 
Cette équation ne dépend alors que de α et γ. On peut donc les estimer en régressant y 
= log(-log|φn(T)|²) sur w=log |T| dans le modèle: 
yk = μ + αwk +εk ,     k = 1, 2, …,K  
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où wk = log(tk) ; (tk; k =1, 2, …, K) est un ensemble approprié de réels, μ = log (2γα), 
et εk denote un terme d’erreur. Koutrouvelis (1980) propose d’utiliser 25
ktk
π=  et [ ]134;9∈K  
selon la taille de l’échantillon.  
Une fois les estimations de α et γ  obtenues et que α et γ ont été fixés à ces valeurs (de 
telle sorte que ce ne sont plus des inconnues), on peut estimer β et δ en utilisant la méthode de 
régression suivante : 
Pour tout α ≠ 1, les parties réelles et imaginaires de )(TNϕ  s’écrivent respectivement : 
⎥⎦
⎤⎢⎣
⎡ +−=ℜ
2
tan)(cos)exp()]([ παβσμσϕ αα tsignttttN , 
⎥⎦
⎤⎢⎣
⎡ +−=ℑ
2
tan)(sin)exp()]([ παβσμσϕ αα tsignttttN , 
Ainsi : 
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ℑ
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t
Arc
N
N
ϕ
ϕ  = δΤ – βγα tan(πα/2) sign(T) |T|α 
Par conséquent, on peut estimer les paramètres β et δ en régressant u sur sign(u)|u|α 
dans le modèle:  
zl = δ ul – βγ α tan(πα/2) sgn(ul) |ul|α + ηl ,        l = 1, 2, …, L 
où ηl denote un terme d’erreur et (ul; l = 1, 2, …, L) est un ensemble approprié de réels. 
 Il est à noter que nous avons accès aux variances asymptotiques des estimateurs ; par 
conséquent, nous pouvons fournir des intervalles de confiance pour les paramètres estimés. 
Nous bénéficions à présent d’un nouveau cadre mathématique pour explorer 
l’irrégularité statistique des séries temporelles de l’océan Pacifique tropical. Le contexte des 
distributions à queues lourdes et plus particulièrement des distributions α-stables va nous 
permettre d’accéder de manière clairement définie (au sens mathématique de la convergence 
des moments statistiques théoriques) à des paramètres pouvant s’identifier à des moments 
statistiques d’ordre élevé (>2) des séries temporelles des variables climatiques, ceux-ci 
pouvant alors être considérés comme des indices de la nonlinéarité. 
 Dans la partie suivante, nous allons appliquer et valider les méthodes statistiques 
présentées en section II.3 et II.4. 
 
 
Chap. II : Formalisme statistique et sa pertinence 
  
 101
II.6.Validation et application des méthodes sur différents 
jeux de données 
 
 
II.6.1. Validation de la détection de ruptures 
 
Dans un premier temps, la méthode a été validée dans le cadre le plus simple, à savoir 
celui où l’on pouvait contrôler la génération des séries et donc où les différents paramètres 
représentatifs de la distribution étaient connus a priori. 
 Nous avons donc généré deux séries (xi, yi) de 70 points chacune. 
x suit une loi Normale N(0, 1) sur l’ensemble de la période. 
y suit la même distribution sur les 20 premières itérations et une loi N(2,1) sur les 50 
dernières ; de telle sorte que la série y est marquée par une rupture d’amplitude 2 à la date 20 
(cf. Figure II.10) 
Figure II.10. Série générée théoriquement. Série de référence x en bas et série ayant subit un shift dans sa 
moyenne y en haut. 
 
D’après Potter (1981) (cf. Tableau II.2), la valeur critique du test pour une série 
temporelle longue de 70 échantillons et pour une significativité de 99% est de 12.2. 
Voici les résultats du test : 
• Date estimée du shift: 20 
• Amplitude estimée du shift: 1.94 
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• Valeur T0 de significativité: 20.23 > 12.2 
 Pour nous assurer de la consistance de ce test de détection de ruptures, nous avons 
simulé 300 séries temporelles (VAR) de 100 échantillons chacune suivant une loi Normale 
N(0,1) sur les n premiers échantillons et une loi N(m,1) sur les 100-n restants. Ces séries 
contiennent donc une rupture dans leur moyenne d’amplitude m à la date n (m et n diffèrent à 
chaque série et on été choisi de manière aléatoire;
€ 
m∈ −10,10[ ] et n∈ 1,99[ ]). Nous avons 
appliqué la méthode de détection de rupture en comparant chacune de ces séries à une série de 
référence de même taille (100) suivant une loi normale N(0,1) sur l’ensemble de ses 
échantillons. Nous avons comparé les dates et amplitudes des ruptures simulées et celles 
estimées par la méthode de Potter (1981). Ces résultats sont regroupés dans la Figure II.11. 
77% des estimations sont significatives à 95% (cf. cercles rouges de la Figuyre II.11). A la 
fois les dates et les amplitudes estimées sont cohérentes par rapport aux valeurs simulées (le 
« scatter plot » suit bien la bissectrice). On peut néanmoins noter une moins bonne estimation 
des faibles amplitudes des ruptures (
€ 
m∈ −1,1[ ] ), qui est en partie due à la « forte » variance 
de la loi Normale. Ce seuil d’amplitude diminue d’autant plus que la variance des séries 
simulées diminue (non montré). 
Figure II.11. Date des shifts simulés vs. Date des shifts simulés (gauche). Amplitude des shifts simulés vs. 
Amplitude des shifts estimés (droite). Les cercles rouges correspondent aux estimations significatives à 95% 
(pour lesquelles le niveau de significativité du test T0 dépasse 9.3, cf. Tableau II.2). 
 
Ces résultats illustrent la fiabilité d’une telle méthode, ce qui nous encourage à 
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l’appliquer sur les jeux de données de variables climatiques.  
 
II.6.2.Application de la méthode aux données 
 
 
 Dans un premier temps, nous avons effectué ces tests sur certains indices climatiques 
calculés à partir des données de Kaplan et al. (1998) (cf. Figure II.4), ainsi que sur la variance 
empirique de ces mêmes indices. Ce test a été répété de manière dichotomique : le premier 
shift détecté sépare la série en 2 sous parties sur chacune desquelles nous appliquons la 
méthode une nouvelle fois et ainsi de suite. Il est à noter que nous avons imposé une période 
«inter-shift» de 10 ans pour se placer au-delà de la variabilité décennale. La sensibilité de 
seuil a été testée et il s’avère que les principaux shifts climatiques ont été détectés quelque 
soit la valeur de ce seuil (entre 5 et 20 ans). Il a essentiellement été introduit pour prévenir la 
détection de forts épisodes Niño ou Niña comme shifts aux alentours du shift précédemment 
détecté.  
Figure II.12. Moyenne glissante (fenêtre = 15 ans) de l’indice Niño3 (courbe du haut) et variance empirique de 
l’indice Niño12 (courbe du bas). Ces indices sont calculés à partir des données reconstruites de Kaplan et al. 
(1998). Les ruptures détectées (en moyenne et en variance) ainsi ques les événements extrêmes sont indiqués par 
des flèches sur les courbes. 
 
 De manière cohérente avec des études antérieures (Karspeck et al. 2004, Guilderson et 
al. 1998, parmi d’autres), le shift climatique chaud d’avril 1976 a bien été détecté avec une 
amplitude de 0.45°C. Nous avons également un shift froid en 1903 d’amplitude plus modérée 
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de -0.14°C (Karspeck et al., 2004). Nous détectons enfin un dernier shift en 1998. Nous avons 
évidemment détecté d’autres shifts, par exemple en 1920 ou en 1943, ce dernier ayant déjà été 
remarqué dans la littérature (Karspeck et al., 2004). Néanmoins, ces dernières ruptures ne 
satisfaisaient pas le test de significativité précédemment décrit. Le Tableau II.3 et la Figure 
II.12 résument les différents shifts détectés par notre méthode. On est tout de même en droit 
de se demander si la faible amplitude de la rupture de 1903 par exemple est bien significative 
d’un shift climatique. Pour nous en convaincre, il suffit de se reporter au paragraphe 
précédent II.6.1. En effet, nous avons vu que plus la variance de la série était faible, plus des 
ruptures modérées pouvaient être détectées de manière significative. Or la variance (σ2) de la 
période 1870-1976, sur laquelle est détectée ce shift est de 0.60. En reprenant le test présenté 
en figure II.11 avec des séries suivant des lois N(0+shift, 0.60), avec des longueurs de séries 
temporelles équivalentes à la période considérée (1270 occurrences) et en restreignant 
l’intervalle pour les shifts à  m ∈ −2,2[ ] , on obtient des limites de significativité de l’ordre de 
0.15°C (cf. Figure II.13). De plus, 72% des estimations sont significatives (avec un seuil T0 de 
10.75 estimée par bootstrap comme au paragraphe II.4.3). Ceci nous conforte dans nos 
détections. 
 
Shift date [year] 1903 1975.6 1997.8 
Shift amplitude 
[°C degree] 
-0.14 0.45 -0.28 
Shift significance 
level 
96 406 42 
Pacific Mean state Warm to Cool Cool to warm Warm to Cool 
Tableau II.3. Principales ruptures détectées sur l’indice Niño3 de Kaplan et al. (1998). 
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Figure II.13. Date des shifts simulés vs. Date des shifts simulés (gauche). Amplitude des shifts simulés vs. 
Amplitude des shifts estimés (droite). Les cercles rouges correspondent aux estimations significatives à 95% 
(pour lesquelles le niveau de significativité du test T0 dépasse 10.75). La taille des séries simulées est de 1270 
occurrences.  
 
 En suivant la même procédure dichotomique, nous avons appliqué la méthode de 
détection de rupture dans la moyenne des variances empiriques. Nous avons pu détecter une 
nouvelle fois le shift de 1903 car la rupture en moyenne s’accompagne d’un changement de 
variabilité; le shift «neutre en moyenne» (selon Karspeck et al., 2004) de 1943. En revanche, 
le shift de 1976 ne semble pas s’accompagner de changement de variabilité suffisant pour être 
détecté par cette méthode. En outre, nous avons pu aussi isoler des événements extrêmes: 
ceux de 1958, 1983, 1998. 
  
II.6.3. Validation de l’estimation des paramètres α-stables 
 
 Dans le but de valider la méthode d’estimation des paramètres d’une distribution α-
stable, nous avons généré par une méthode de bootstrap (brassage aléatoire d’une série de 
référence, Efron (1982)) 1000 séries α-stables de 1000 échantillons et de paramètre α = 1.89, 
β =1, µ = 0 et γ = 1 (cf. Annexe 1 pour la méthode de génération de distributions stables). 
Nous avons ensuite appliqué l’algorithme d’estimation de Koutrouvelis (1980) à chacune de 
ces séries (cf. II.5.2.d). La figure II.14 représente l’histogramme des valeurs de α estimées. La 
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valeur du 95ème percentile, donnant une estimation fiable à 95% est de α = 1.9159. La 
méthode de Koutrouvelis (1980) donne donc des résultats tout à fait satisfaisants. 
 
Figure II.14 Histogramme des valeurs de α estimées sur l’ensemble des séries α-stable générées par une 
méthode de bootstrap. 
 
II.6.4. Application de l’estimation des paramètres α-stables 
 
 Nous allons donc tester notre méthode d’estimation des paramètres α-stables la 
méthode de régression de Koutrouvelis (1980), sur plusieurs produits de SST reconstruits 
dans la région tropicale (29°N-29°S; 120°E-60°W). 
 En plus d’effectuer l’estimation des paramètres α-stable sur les sous périodes 
homogènes identifiées, nous allons faire l’hypothèse (erronée) que la période totale (1870-
2009) est stationnaire. Cela va nous permettre de comparer les estimations de notre méthode 
sur différents jeux de données et sur des séries temporelles relativement longues. 
 Dans un premier temps, nous testons la méthode de régression de Koutrouvelis (1980) 
sur l’indice Niño3 puis nous comparons les résultats à la méthode d’estimation par maximum 
de vraisemblance de Nolan (1999). Les résultats sont regroupés dans le Tableau II.4. Il s’agit 
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de l’estimation des paramètres α et β sur l’ensemble de la période, ainsi que sur les sous 
périodes stationnaires détectées précédemment pour les 3 jeux de données. 
 
 SSTA niño3 
1870-2009 
(whole) 
SSTA niño3 
1870-1903 
(warm) 
SSTA niño3 
1903-1976 
(cool) 
SSTA niño3 
1976-1998 
(warm) 
SSTA niño3 
1999-2009 
(cool) 
Kaplan 
reconstruction 
α = 1.83; 
1.91±0.0281 
β = 1; 
0.99±0.0020 
α = 1.80; 
1.79±0.1204 
β = 1; 
0.91±0.0050 
α = 2; 
2.01±0.0088 
β=0.16; 
0.20±0.0666 
α =1.70; 
1.72±0.0112 
β = 0.99; 1 
α = 2; 
1.96±0.0258 
β =0.03 ; 0.12 
ERSST v.3 α =1.80 ; 
1.93±0.0198 
β = 1; 1 
α = 1.70; 
1.86±0.0136 
β = 1; 1 
α = 2 ; 
2.±0.01058 
β =0.37; 
0.26±0.054 
α= 1.65 ; 
1.70±0.0233 
β = 1 ; 1  
α = 2 ; 2 ±0.0137 
β = 0.15 ; -
0.16±0.0349 
Hadley SST2 α = 1.8; 
1.88±0.0222 
β = 1; 1 
α = 1.72 ; 
1.80±0.0475 
β = 1; 1 
α = 2 ; 
1.98.±0.01058 
β = 0.30; 
0.35±0.0086 
α= 1.68 ; 
1.73±0.0169 
       β = 0.86 ; 1 
α = 2; 1.98 
±0.0030 
β = -0.52 ;  
0.08±0.0247 
Tableau II.4. Estimations des paramètres α et β de la loi α-stable selon 2 méthodes différentes : la méthode de 
régression de Koutrouvelis (1980) en gras et la méthode du maximum de vraisemblance de Nolan (1999) sur les 
3 jeux de données et sur l’ensemble des périodes homogènes détectées, ainsi que sur la période totale. 
 
 L’analyse de l’estimation des paramètres de la loi stable confirme la première 
inspection visuelle (partie II.3.2.b.). L’indice climatique Niño3 présente des signes de non 
Gaussianité sur l’ensemble du 20ème siècle avec des estimations de α inférieures à 2 pour cette 
période. Ceci est cohérent avec des études précédentes (Burgers et Stephenson, 1999; 
Hannachi et al., 2003; Monahan et Dai, 2004). Cependant, ces études se basaient pour la 
plupart sur une approche qualitative (description de la forme de la PDF des variables 
climatiques) ou utilisaient les moments statistiques empiriques (comme le skewness ou le 
kurtosis) comme outil de quantification. Cette dernière approche n’est pas satisfaisante 
puisque une distribution non Gaussienne empêche justement toute convergence de ces 
quantités. En revanche, notre nouveau cadre mathématique permet une étude quantitative 
systématiquement convergente de la non normalité des indices climatiques (au travers des 
paramètres α et β). De plus, cette non Gaussiannité est robuste parmi les trois jeux de données 
étudiés avec des valeurs de α moyennes de l’ordre de 1.91 pour la méthode de Koutrouvelis et 
de 1.81 pour l’estimateur du maximum de vraisemblance de Nolan. Précisons tout de même 
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qu’une estimation de α de 1.90 représente déjà une déviation très largement significative par 
rapport à la normalité (au sens statistique du terme, D’Estampes, 2003). Les 2 méthodes 
estiment une asymétrie très fortement positive (β=1 pour les 3 jeux de données). Cette 
information est confirmée par le calcul plus simple du moment statistique d’ordre 3 
(skewness) où des valeurs de 1 sont également estimées sur l’ensemble des 3 jeux de données 
(non montré). 
 Lorsque que ce diagnostique est répété sur les sous périodes homogènes, nous 
constatons que ces propriétés statistiques ne sont pas stationnaires; elles dépendent en effet de 
la période considérée. Ainsi, l’indice Niño3 (et la dynamique qu’il réprésente), semble 
alterner sur des échelles très basse fréquence entre des périodes fortement variables, 
caractérisés par la présence de nombreux événements extrêmes et une forte asymétrie positive 
(α < 2 et β ~ 1), et des états quasi Gaussien, marqués par une relative symétrie entre des 
épisodes El Niño et La Niña  (α ~2 et β ~ 0). Il est intéressant de noter que les périodes α-
stables sont caractérisées par un état moyen chaud alors que les périodes Gaussiennes sont 
caractéristiques d’un état moyen froid du système climatique du Pacifique tropical. Cela met 
en exergue une modulation basse fréquence des caractéristiques statistiques des variables 
climatiques du Pacifique tropical. Etant donné la définition de ces caractéristiques, ceci nous 
permet de faire l’hypothèse d’une rectification du taux de nonlinéarité présent dans le système 
climatique selon l’état moyen du Pacifique tropical. 
 Dans la suite, nous voyons comment se répartissent spatialement ces propriétés 
statistiques des anomalies de SST. Pour ce faire, nous avons appliqué notre algorithme 
d’estimation basé sur la méthode de régression de Koutrouvelis (1980) aux différents produits 
de reconstruction grillés sur l’ensemble du Pacifique tropical, sur la période totale (1870-
2009). Les résultats sont rassemblés dans la Figure II.15. 
Au premier regard, les estimations des paramètres stables des trois reconstructions 
présentent des structures spatiales similaires. L’ensemble du Pacifique équatorial est (la Cold 
Tongue) ainsi que le Pacifique équatorial centre ouest (la Warm Pool et notamment son bord 
est) exhibent des propriétés fortement α-stables (couleurs froides sur la figure II.14) sur 
l’ensemble du siècle dernier. Seule la reconstruction HadSST présente une Warm Pool 
gaussienne (zone équatoriale autour de 180°E marquée par des exposants α égaux à 2). 
Parallèlement, les régions équatoriales orientales sont caractérisées par une très forte 
asymétrie positive ce qui est cohérent avec nos estimations sur l’indice Niño3, alors que la 
Warm Pool exhibe une asymétrie quasi nulle. On peut d’ores et déjà noter que notre méthode 
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de régression repère une bascule zonale de l’asymétrie plus ou moins marquée selon la 
reconstruction. En effet, l’est du Pacifique tropical est caractérisé par une forte asymétrie 
positive tandis que dans l’ouest, on observe une asymétrie nulle voire négative. Nous 
reviendrons sur ce dipôle équatorial statistique dans les chapitres suivants. 
 Bien que nous essaierons de relier caractéristiques statistiques et mécanismes 
physiques dans les parties suivantes, il est d’ores et déjà intéressant de noter que les 
singularités statistiques du Pacifique tropical se situent dans les zones d’activités des deux 
mécanismes qui pilotent ENSO de manière prépondérante: le zonal advective feedback et le 
thermocline feedback qui agissent respectivement dans le centre ouest du bassin (siège de 
gradients zonaux importants) et dans l’est (zone d’upwelling où la thermocline est proche de 
la surface). Nous reviendrions par la suite sur la définition de ces 2 termes, déjà évoqués au 
chapitre I dans la description du modèle de Timmermann et al. (2003). 
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Figure II.15. Estimation des paramètres α-stable α et β sur l’ensemble de la période disponible (1870-2009) 
pour l’ensemble des trois jeux de données : ERSST en haut à gauche ; Kaplan en haut à droite et HadSST en 
bas. Les cartes du haut représentent α tandis que celles du bas représentent β. L’échelle de couleur a été dilatée 
pour mettre en avant la déviation par rapport à des statistiques gaussiennes (α=2) et pour souligner la forte 
asymétrie du Pacifique tropical. 
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Synthèse 
 
 
o Cadre Gaussien et stationnaire inadapté 
 
 Un exemple simple d’analyse et de prévision de séries temporelles, nous a permis de 
confirmer que l’évolution temporelle de la SST dans Niño3 ne satisfaisait clairement pas les 
hypothèses habituellement en vigueur dans ce cadre d’étude, à savoir la normalité et la 
stationnarité des séries temporelles. Par conséquent, les moments statistiques d’ordre élevé, 
usuellement utilisés pour caractériser la nonlinéarité des processus dynamiques impliqués 
dans la variabilité de Niño3, ne convergeront pas. Il devient alors nécessaire de définir un 
nouveau cadre mathématique permettant l’existence de paramètres convergents quantifiant la 
nonlinéarité dans le système climatique (métrique).  
 
o Non stationnarité 
 
 Une analyse statistique de ces variables nous a permis d’isoler certaines propriétés 
fondamentales du système climatique du Pacifique tropical (l’indice Niño3). Ce dernier, 
marqué par une forte variabilité à diverses échelles temporelles, semble être soumis à une 
évolution lente au cours du siècle dernier dont la signature est en partie révélée par la 
présence de rupture abruptes dans la moyenne des séries temporelles considérées (en 1903, 
1976 et 1998). Ces ruptures dans l’état moyen sont fiables car nous avons vu que le peu de 
données instrumentales sur des périodes anciennes suffisait à contraindre l’état moyen de 
manière fidèle. En plus d’induire des sauts dans la moyenne des séries temporelles, ces 
ruptures séparent des périodes aux caractéristiques statistiques et dynamiques différentes 
(notamment en terme de caractéristiques d’ENSO) ; il s’agit de « shifts climatiques ». Ceux-ci 
sont représentatifs de la variabilité multi décennale et rendent les séries temporelles non 
stationnaires.  
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Synthèse 
 
o Irrégularité 
 
 Ces séries sont marquées par une très forte variabilité dans un large spectre de 
fréquences dont ne peut absolument pas rendre compte une distribution gaussienne. On 
observe notamment la présence de nombreux événements extrêmes (dépassant la déviation 
standard de l’échantillon) distribués de façon inhomogène le long de la série. On note en 
outre une forte variabilité spatiale de ces spécificités statistiques, notamment une balance 
zonale de l’asymétrie avec respectivement une asymétrie positive (négative) fortement 
marquée à l’est (ouest). 
 
o Alternative choisie (i) : modélisation α-stable 
 
 Le type de distribution le plus à même de tenir compte de ces spécificités statistiques 
est à chercher du côté des distributions à queues lourdes pour accéder à une mesure 
rigoureuse (au sens de la convergence mathématique) du poids des queues et de leur 
asymétrie. Parmi ces lois, nous avons fait le choix d’une modélisation α-stable. Ces 
distributions sont les seules lois à queues lourdes qui satisfassent le théorème central limite. 
Cela implique que le signal peut être décomposé en la somme de différentes contributions 
(liées à un processus physique particulier), toutes de distribution α-stable. En plus, les 
paramètres intrinsèques à ce type de distribution ne souffrent pas de probème de convergence 
et permettent de mesurer qualitativement le degré de nonlinéarité du signal  
 
o Alternative choisie (ii) : Détection statistique des ruptures 
 
 Nous faisons l’hypothèse d’une variabilité décennale à interdécennale représentée par 
les changements de régime dont la signature se note dans la rupture brutale en moyenne et en 
variance des séries temporelles des variables climatiques. Nous avons utilisé une méthode 
statistique se basant sur un test bivarié (applicable dans le contexte α-stable) pour détecter 
ces ruptures ainsi que leur significativité. 
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Synthèse 
 
 
o Objectifs 
 
 Nous allons appliquer ce formalisme statistique aux données et aux sorties de modèles  
afin de documenter la modulation basse fréquence des propriétés statistiques d’ENSO (sa 
nonlinéarité). Il s’agira d’établir jusqu’à quel point les changements de propriétés d’ENSO 
sont liés à l’interaction entre état moyen et taux de nonlinéarité présent dans le système 
climatique du Pacifique tropical. 
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Chapitre III. Modulation de l’état moyen du 
Pacifique tropical et lien avec le 
déclenchement d’épisodes extrêmes El Niño. 
De l’interdécennal à l’interannuel 
 
 
« El Niño has taught two lessons that will endure. The first is that large-scale variability such 
as El Niño is not a disaster, anomaly, or cruel twist of fate; it is how Earth works. To mature 
and live harmoniously in the Earth system, human culture must adapt to Earth's rhythms and 
use natural variability to its advantage. » 
Richard Barber 
 
III.1.Relation entre l’état moyen du Pacifique tropical et les 
statistiques d’ENSO 
 
III.1.1.Préambule 
 
Les deux précédents chapitres ont servi à planter le décor climatique et statistique de 
cette thèse. Alors que le premier soulignait la complexité de la variabilité climatique du 
système couplé océan-atmosphère du Pacifique tropical, s’opérant sur une très large gamme 
de fréquence (de l’intra-saisonnier jusqu’à l’inter-décennal), le second insistait sur le fait que 
les outils traditionnellement utilisés en statistique pour analyser cette complexité n’étaient pas 
forcément adaptés, notamment pour capturer la non-stationnarité de l’état moyen (présence de 
shifts climatiques) et la forte irrégularité d’ENSO (présence d’événements extrêmes). Nous 
nous sommes alors plus spécifiquement concentrés sur ces deux aspects particuliers: les 
variations inter-décennales de l’état moyen de l’océan et les caractéristiques de la variabilité 
inter-annuelle ENSO (notamment sa nonlinéarité) et comment on pouvait les diagnostiquer. 
Dans le but d’appréhender les mécanismes physiques régissant l’évolution du système 
tropical, nous avons particulièrement étudié l’interaction de ces deux types de variabilité. En 
pratique, nous avons combiné les deux outils de diagnostiques statistiques présentés au 
chapitre II afin d’étudier les modulations « inter-shifts » de la nonlinéarité d’ENSO 
caractérisée par le couple (α, β). En d’autres termes, nous avons analysé le degré 
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d’irregularité d’ENSO sur des périodes à l’état moyen jugé stationnaire et comment des 
changements abrupts de cet état moyen (shifts climatiques) pouvaient modifier cette 
caractéristique de l’oscillation. Cela fera l’objet des deux chapitres suivants. 
Dans cette partie, nous mettons en évidence une cohérence spatiale dans l’évolution 
des statistiques d’ordre élevé d’ENSO en fonction de l’état moyen océanique. La tendance 
vers plus d’événements chauds El Niño ainsi qu’au développement d’événements extrêmes 
(« ENSO bursting » selon la terminologie de Timmermann et al., 2003) sera favorisée dans le 
Pacifique tropical est par un état moyen océanique chaud. Ce type de diagnostique, appliqué 
aux données instrumentales et à différentes sorties de modèle, confirme et étend les 
précédentes études sur l’asymétrie d’ENSO (An et Jin, 2004; An et al., 2005; An, 2009, entre 
autres). Cela suggère notamment que le mécanisme d’advection nonlinéaire d’anomalies de 
température (NDH) ne suffit pas à rendre compte de toute la complexité (irrégularité) 
d’ENSO. Nous suggérons que l’anomalie de température associée aux forts événements El 
Niño (et à leur accumulation) peut influencer le bilan de chaleur de l’océan Pacifique tropical 
sur de longues échelles temporelles (inter-décennales) et ainsi jouer un rôle dans la 
modulation lente d’ENSO. 
De plus, la prise en compte du degré de nonlinéarité d’ENSO grâce au couple (α, β) 
ainsi que de la non-stationnarité du phénomène dans des modèles statistiques simples, permet 
d’obtenir une distribution beaucoup plus proches de celle des données instrumentales. Ceci 
nous conforte dans la nécessité d’explorer les statistiques d’ordre élevé associées aux 
mécanismes fins (nonlinéaires) de la dynamique du système couplé tropical, pour appréhender 
la variabilité climatique dans son ensemble. 
 
III.1.2.Article publié dans Nonlinear Processes in Geophysics 
 
 
 ENSO est le mode dominant de variabilité dans le Pacifique mais il a de forts impacts 
socio-économiques dans les régions environnantes. Le phénomène présente une modulation 
aux échelles décennales à multidécennales qui est associée à des changements significatifs de 
ses caractéristiques physiques et statistiques. Certaines de ces caractéristiques commencent à 
peine à être étudiées; c’est le cas par exemple de son asymétrie (en terme de nombre et 
d’amplitude des événements) ainsi que de la forte déviation de ses statistiques par rapport à 
une distribution normale (Gaussienne), liée à la présence de nombreux événements extrêmes 
(en dehors de la fourchette de l’écart type). Ces propriétés sont susceptibles d’être liées à la 
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capacité des modèles climatiques couplés actuels à simuler non seulement des forts épisodes 
El Niño, mais aussi la modulation d’ENSO sur des échelles de temps longues. 
 Dans cette étude, la nature non Gaussienne (forte asymétrie et présence d’événements 
extrêmes) et non stationnaire (variation forte et rapide de l’état moyen) d’ENSO est 
diagnostiquée de manière quantitative à partir des données reconstruites du Pacifique tropical 
ainsi que de modèles couplés océan-atmosphère; des modèles couplés de complexité 
intermédiaire jusqu’aux modèles couplés de circulation générale incluant toute la dynamique 
des fluides géophysiques. Nous avons utilisé pour cela un formalisme statistique alternatif, 
initialement développé pour des études de mathématiques financières (décrit en détail dans le 
chapitre précédent). Nous avons en particulier utilisé la loi à queue lourde α-stable pour 
quantifier rigoureusement l’équivalent des moments statistiques d’ordre élevé des séries 
temporelles des variables relatives à ENSO. Cela nous a en outre permis de tester la 
pertinence des modèles statistiques simples (potentiellement utilisables en prévision 
climatique) à produire de l’asymétrie et des événements extrêmes. 
 Les résultats de cette étude confirment qu’il existe une interaction entre aptitude du 
système tropical à favoriser le déclenchement de forts El Niño et son état moyen océanique 
sur des échelles multidécennales. Ainsi, les périodes chaudes sont associées à des statistiques 
fortement α-stable (grande déviation par rapport à la loi normale) et asymétrique, tandis que 
les périodes plus froides favorisent des statistiques Gaussiennes et symétriques. 
 Ces relations entre état moyen et nonlinéarité (moments statistiques d’ordre élevé) 
sont par la suite étudiées dans le modèle de Zebiak et Cane et dans les modèles couplés du 
CMIP3 (Coupled Models Intercomparison Project 3rd generation). Alors que l’asymétrie 
d’ENSO est directement reliée aux changements de l’état moyen décennaux (dans tous les 
modèles) via l’advection nonlinéaire de température, nous mettons en évidence un 
comportement disparate au sein des modèles du CMIP3 en ce qui concerne l’α-stabilité ; ce 
qui suggère que le déclenchement d’extrêmes ne peut uniquement être expliqué par le NDH 
(cf. Chapitre I et Timmermann et al., 2003).  
 
 
 
 
 L’article est disponible en ligne : 
http://www.nonlin-processes-geophys.net/16/453/2009/npg-16-453-2009.html 
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III.1.3.Compléments : le shift de 2000 
 
 En plus de la significativité statistique du test de détection de ruptures employé dans 
l’étude précédente, un des paramètres utilisés pour sélectionner un shift est la durée des 
périodes « inter-shifts » antérieures et postérieures à la rupture. Nous avons fait 
l’approximation d’une durée minimale de 10 ans pour se placer dans le cadre de la variabilité 
décennale. A l’époque où l’article a été soumis pour la première fois (18 Novembre 2008), 
nous avions déjà détecté un shift en moyenne en 1998, mais nous ne bénéficions pas du recul 
suffisant pour le considérer significatif. Depuis, nous avons pu updater les données de Kaplan 
(jusqu’à la fin 2009) et la détection de rupture a confirmé la significativité du shift. Nous 
avons alors pu procéder à l’estimation des paramètres représentatifs des distributions α-
stables sur cette nouvelle période homogène 1999-2009. Les résultats de l’estimation sur 
l’ensemble des périodes stationnaires détectées sont regroupés dans la figure III.1. Ils 
confirment les résultats de Boucharel et al. (2009) dans la mesure où la shift de 1998 
(Overland et al., 2008) fait revenir le système tropical dans un état moyen plus froid Gaussien 
et symétrique. Cela semble en outre cohérent avec les études récentes qui diagnostiquent le 
récent changement des caractéristiques d’El Niño (Yeh et al., 2009; Lee et McPhaden, 2010) 
qui évoluent vers une signature spatiale plus marquée dans le centre ouest du bassin et vers 
des fréquences dans la bande quasi-biennale cohérente avec un mode SST moins enclin à 
favoriser le déclenchement d’extrêmes (amplitude des épisodes El Niño modérée ; Guilyardi, 
2006). 
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Figure III.1. Estimation des paramètres α (colonne de gauche) et β (colonne de droite) sur l’ensemble des 
périodes stationnaires identifiées dans la série temporelle Niño3 (1970-2009). L’épaisseur des bandes bleues et 
rouges est proportionnelle à l’écart type de la sous période considérée. 
 
 
 
 
 
Chap. III : Modulation d’ENSO sur des échelles interdécennales 
 
 141
III.2.Rétroaction entre variabilité basse fréquence et 
ENSO ? 
 
 Ainsi, nous avons vu que les statistiques d’ENSO variaient significativement en 
fonction de l’état moyen du Pacifique tropical. On est néanmoins en droit de se demander si 
ce sont les statistiques et les mécanismes nonlinéaires sous-jacents qui varient en fonction de 
l’état moyen ou si ce sont justement ces mécanismes nonlinéaires qui, au sein d’un mode 
d’oscillation (mode de bascule ?) complexe sur des échelles inter décennales, sont capables de 
rectifier l’état moyen du Pacifique. En clair, existe-t-il une interaction d’échelle similaire mais 
cette fois des hautes vers les basses fréquences ? Est-il possible qu’une accumulation lente de 
forts épisodes El Niño puisse rectifier l’état moyen (très basse fréquence) qui lui-même 
contrôle en retour les caractéristiques d’ENSO en terme de nonlinéarité (Boucharel el al., 
2009) ? Il est intéressant de noter que dans l’ensemble, les études sur la modulation décennale 
d’ENSO se sont concentrées sur des mécanismes de transfert d’énergie unidirectionnels 
(transfert des hautes vers les basses fréquences ou le contraire); la plupart de la PDO vers 
ENSO (cf. chapitre 1), quelques autres d’ENSO vers la variabilité décennale (Timmermann et 
al., 2003 ; Timmermann, 2003 ; Newman et al., 2003). Mais rares sont les auteurs à avoir 
appréhendé la possibilité de rétroactions/interactions entre ces divers modes de variabilité 
(Sun et Zhang, 2006; Dewitte et al., 2007 ; Choi et al., 2009). 
 Pour essayer de voir si le feedback entre la bascule interdécennale du Pacifique 
tropical (liée aux shifts) et ENSO est interactif, nous allons appliquer la méthodologie 
proposée par An et Choi (2009). Dans un premier temps, nous allons résumer brièvement les 
principaux résultats et conclusions de cette étude. 
 En utilisant les données mensuelles reconstruites ERSST.v3 sur la période 1880-2007, 
les sorties de SODA v1.4.2 (Simple Ocean Data Assimilation) (Carton et al., 2000 ; Carton et 
Giese, 2008), ainsi que les résultats d’un modèle global couplé (version du modèle couplé du 
CNRM, cf. Cibot et al., 2005), les auteurs ont exploré la saisonnalité de l’asymétrie d’ENSO. 
De manière similaire à l’amplitude d’ENSO, son asymétrie apparaît être en phase avec le 
cycle saisonnier du Pacifique tropical est. En effet, habituellement, El Niño (et également La 
Niña) commence durant le printemps boréal, croît durant l’été et l’automne pour atteindre sa 
phase mature pendant l’hiver et enfin terminer sa vie au cours du printemps suivant. Il a été 
prouvé, du fait de l’asymétrie entre les 2 phases de l’oscillation ENSO, que le résidu entre El 
Niño et La Niña pouvait rectifier l’état climatologique moyen (Schopf et Burgman, 2006 ; Sun 
et Zhang, 2006). Dans leur article, An et Choi (2009) montrent que comme l’asymétrie et le 
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cycle saisonnier sont en phase (cf. Figure III.2.a), l’effet rectificateur varie en fonction du 
mois de l’année, ce qui influe directement sur l’amplitude du cycle saisonnier via un 
mécanisme nonlinéaire dépendant de la saison, vraisemblablement le NDH (cf. Figure 
III.2.b). Ainsi, l’asymétrie d’ENSO et les nonlinéarités qui lui sont associées sont susceptibles 
d’influencer le cycle saisonnier du Pacifique tropical est et comme la saisonnalité de 
l’asymétrie évolue décade après décade, de rectifier par la suite son état climatologique 
moyen sur des échelles de temps décennales (via la transmission à l’état moyen d’un résidu 
différent selon la décennie). 
 
Figure III.2. a. Cycle annuel de la variance (ligne pointillée et échelle de droite) et de l’asymétrie (traits pleins 
et échelle de gauche) ; les données proviennent de ERSST.v3 sur la période 1880-2007. b. Cycle annuel de 
l’asymétrie (traits pleins) et des tendances de SST par l’advection dynamique linéaire (lignes pointillés) et 
nonlinéaire (lignes tiret pointillés). Les données proviennent de SODA (1958-2001). L’asymétrie est 
adimensionnelle et la tendance de la SST en °C.months-1. D’après An et Choi (2009). 
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 Nous allons maintenant étendre le diagnostique proposé par An et Choi (2009) aux 
moments statistiques d’ordre supérieur à l’asymétrie, caractérisés dans notre étude par le 
paramètre α, et aux variabilités plus basses fréquences que décennales. Ceci nous renseignera 
sur l’éventualité que les événements extrêmes jouent un rôle dans la modulation inter-
décennale (toujours représentée par la présence de shifts) d’ENSO. 
 Dans un premier temps, nous illustrons les changements décennaux à inter-décennaux 
des moments statistiques d’ordre élevé par l’estimation du paramètre α sur une fenêtre 
glissante de 25 ans. La figure III.3 illustre clairement la forte variabilité inter décennale du 
paramètre α, à la fois dans l’ouest du basin (indice Niño4W, cf. Figure II.1.) et l’est du bassin 
Pacifique (indice Niño3). Gardons tout de même à l’esprit que la période pré-1950 est sujette 
à caution quant à la qualité et la quantité des données instrumentales. Néanmoins, la forte 
variabilité du Pacifique tropical ouest au début du 20ème siècle a été maintes fois documentée 
à la fois dans les données instrumentales et celles issues de proxies paléo-climatiques (cf. 
Section II.2). 
 
Figure III.3. Estimation de 2-α (déviation par rapport à la loi normale) à partir des anomalies de SST dans 
Niño4W (en bleu et low pass filter en vert) et dans Niño3 (en rouge et low pass filter en magenta) et sur une 
fenêtre glissante de 25 ans sur les données de Kaplan et al. (1998). Notons que l’indice Niño4W est défini dans 
le chapitre II (cf. Figure II.1). 
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 Notons que la déviation par rapport à la Gaussiannité (2-α) apparaissent en opposition 
de phase entre l’ouest et l’est du bassin Pacifique. Cela suggère une balance inter-décennale 
des processus nonlinéaires entre la Cold Tongue et la Warm Pool. 
 Voyons maintenant si le même genre de spécificité est identifiable sur le cycle 
saisonnier d’α : observe-t-on un cycle saisonnier marqué d’α, peut-on le relier au cycle 
annuel des SST (« seasonal locking ») et enfin peut-il avoir un effet rectificateur sur la 
variabilité ENSO (« seasonal locking » avec le cycle saisonnier des variances de SST) ? 
 
Figure III.4 .Cycle annuel de la SST (en rouge) et de la déviation par rapport à la Gaussianité, 2-α (en bleu) 
sur chacune des périodes inter-shifts : a. 1870-1903, b. 1903-1925, c. 1925-1940, d. 1940-1976, e. 1976-1998, f. 
1998-2008 et sur la période totale : g. 1870-2008. Les panneaux supérieurs représentent le Pacifique est 
(Niño3) et les panneaux inférieurs représentent le Pacifique ouest (Niño4W). 
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 Pour cela, nous estimons le paramètre α et la RMS des SST sur les séries composées 
de chacun des mois de l’année pour obtenir le cycle saisonnier sur chacune des périodes inter-
shifts identifiées ainsi que sur la période totale. Notons cependant que nous avons distingué 
de nouveaux shifts significatifs en appliquant notre méthode de détection de rupture sur les 
séries de la figure III.3. Bien que nous retrouvions les shifts précédemment identifiés, de 
nouvelles ruptures apparaissent significatives en 1925 et en 1940. Il est à noter que ces 
ruptures ont déjà été documentées dans la littérature, (Deser et al., 2004 ; pour la première) 
(Karspeck et al., 2004 pour la seconde). L’ensemble de ces cycles saisonniers ainsi que ceux 
correspondant aux SST et à leurs  RMS sont regroupés dans la figure III.4. 
 De manière cohérente avec l’asymétrie, les cycles saisonniers du paramètre α, de la 
SST et de la variance de la SST sont en phase dans l’est avec des corrélations (r[α(SST), 
SST] = 0.75, r[α(SST), rms(SST)] = 0.84) et en opposition de phase à l’ouest du bassin 
Pacifique tropical (r[α(SST), SST] = 0.75, mais r[α(SST), rms(SST)] = -0.07) sur la période 
totale 1870-2008. Au-delà de ce comportement bien marqué sur l’ensemble du 20ème siècle, 
on observe une modulation très basse fréquence de ce « seasonal phase locking » avec une 
alternance de phasage des cycles saisonniers des nonlinéarités et des variances de SST entre 
l’est et l’ouest du bassin Pacifique. Nous avons quantifié cette modulation interdécennale en 
mesurant l’amplitude et la phase de la sinusoïde la mieux ajustée aux données (par 
transformée de Fourier). Ces résultats sont regroupés dans le tableau III.2 pour les amplitudes 
et III.3 pour les phases. Notons que pour nous affranchir de la perte de signal engendrée par 
l’ajustement, nous avons également mesuré l’amplitude réelle du cycle saisonnier de la SST, 
par la méthode suivante : max[cycle saisonnier] – min[cycle saisonnier] (cf. Tableau III.1). 
On observe un phasage saisonnier dans l’ouest concomitant avec un déphasage dans l’est pour 
les périodes 1870-1903 et 1903-1925 entre les nonlinéarités (α) et la variabilité de la SST 
(ENSO). On observe une bascule zonale de ces propriétés pour les deux périodes suivante 
(nettement marquée pour 1940-1976) avec un phasage à l’est et un déphasage à l’ouest. Cette 
relation s’inverse à nouveau pour les périodes suivante avec à nouveau un phasage cohérent 
de ces différentes quantité au cours de la dernière décennie (en accord avec les études récentes 
sur l’augmentation de la variabilité dans le centre du bassin, Lee et McPhaden, 2010 et Yeh et 
al., 2009). De manière intéressante, on note également une modulation des amplitudes 
associée à cette bascule est-ouest des relations de phasage/déphasage (cf. Tableau III.1 et 3). 
 Ces résultats confirment et prolongent ceux de An et Choi (2009) en illustrant le fait 
que les nonlinéarité associées respectivement à l’asymétrie du cycle ENSO et aux événements 
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extrêmes agissent sur les caractéristiques du « seasonal phase locking » d’ENSO (cycle 
saisonnier de la variance de SST) sur des échelles de temps décennales respectivement 
interdécennales. En effet, là où An et Choi (2009) mettent en évidence une modulation 
décennale de la relation entre cycle saisonnier de la variance de la SST et de son asymétrie, 
nous observons une modulation beaucoup plus basse fréquence de la relation entre cycle 
saisonnier de la variance de la SST et de ses moments d’ordre supérieur (mesurés par le 
paramètre α). En poursuivant le raisonnement de An et Choi (2009), on peut faire l’hypothèse 
que les épisodes extrêmes El Niño/La Niña  rajoute un « surplus résiduel positif/négatif » au 
bilan de chaleur qui est susceptible de rectifier ENSO et ainsi l’état moyen sur des échelles de 
temps interdécennales (tout comme le résidu de l’asymétrie entre Niño et Niña se rectifie dans 
l’état moyen sur des périodes décennales). Cette modification interdécennale de l’état moyen 
du Pacifique tropical va en retour affecter les statistiques d’ENSO (Boucharel et al., 2009) et 
ainsi compléter la boucle de rétroaction entre irrégularité d’ENSO et variation basse 
fréquence (associée aux shifts). Par l’analyse statistique, nous avons ainsi mis en évidence 
une boucle interactive entre irrégularité et stationnarité d’ENSO. De plus, nous pouvons 
supposer que cette rétroaction produit un mode de variabilité lent (inter-décennal) et efficace 
dans la mesure où elle fait intervenir l’interaction entre cycle saisonnier et ENSO qui est une 
caractéristique fondamentale de l’oscillation, vue comme une anomalie/amplification du cycle 
saisonnier (Jin et al., 1994, Tziperman et al., 1994 …). 
 
 
Périodes Niño4W Niño3 
1870-1903 0.38 2.53 
1903-1925 0.44 2.44 
1925-1940 0.50 2.43 
1940-1976 0.36 2.78 
1976-1998 0.43 2.30 
1998-2008 0.64 2.82 
Tableau III.1. Amplitude des cycles annuels des SST (en °C) sur l’ensemble des périodes inter-shifts identifiées 
pour l’ouest (Niño4W) et l’est (Niño3) du Pacifique tropical 
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 Niño4W Niño3 
Périodes ρ[SST] ρ [rms(SST)] ρ [α(SST)] ρ [SST] ρ [rms(SST)] ρ [α(SST)] 
1870-1903 0.12 0.04 0.24 1.14 0.18 0.18 
1903-1925 0.28 0.06 0.19 1.00 0.06 0.13 
1925-1940 0.30 0.04 0.15 1.74 0.04 0.20 
1940-1976 0.22 0.06 0.01 1.20 0.06 0.12 
1976-1998 0.30 0.02 0.13 1.88 0.02 0.32 
1998-2008 0.50 0.06 0.23 1.84 0.08 0.28 
Tableau III.2. Amplitude (ρ) d’une sinusoïde ajustée sur les cycles annuels des SST (en °C), des RMS des SST 
(en °C²) et du α des SST sur l’ensemble des périodes inter-shifts identifiées pour l’ouest (Niño4W) et l’est 
(Niño3) du Pacifique tropical. 
 
 Niño4W Niño3 
Périodes ϕ[SST] ϕ[rms(SST)] ϕ[α(SST)] ϕ[SST] ϕ[rms(SST)] ϕ[α(SST)] 
1870-1903 44.17 -49.28 -57.67 -42.00 47.75 -89.50 
1903-1925 75.40 -81.38 -70.15 -20.20 57.52 -67.85 
1925-1940 73.38 72.73 36.00 -58.42 40.00 78.88 
1940-1976 89.16 87.75 30.00 -26.90 41.43 54.16 
1976-1998 69.80 83.04 88.34 -61.32 49.31 77.32 
1998-2008 70.67 -87.6 -41.2 -61.00 59.31 77.00 
Tableau III.3. Phase (ϕ) d’une sinusoïde ajustée sur les cycles annuels des SST, ), des RMS des SST et du α des 
SST sur l’ensemble des périodes inter-shifts identifiées pour l’ouest (Niño4W) et l’est (Niño3) du Pacifique 
tropical. 
 
 Ces résultats restent néanmoins exploratoires dans la mesure où nous n’avons toujours 
pas identifié le ou les mécanismes nonlinéaires (nécessairement dépendant de la saison) à 
l’œuvre. Récemment, plusieurs études ont montré que l’advection thermale nonlinéaire 
(NDH) jouait un rôle prépondérant dans la modulation décennale d’ENSO (Timmermann, 
2003 ; Timmermann et al., 2003; An et Jin, 2004; An et al., 2005; Dewitte et al., 2007…). Au 
vu des résultats précédents, nous pouvons faire l’hypothèse qu’un mécanisme semblable mais 
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impliquant des moments statistiques d’ordre supérieurs (via les épisodes extrêmes El Niño) 
serait capable de rectifier l’état moyen du Pacifique tropical sur des échelles de temps encore 
plus basse fréquence (et ainsi d’expliquer en partie les shifts climatiques puisque nous avons 
explicitement assimilé cette variabilité basse fréquence à l’occurrence de ces ruptures 
abruptes de l’état moyen). Il est à noter que ces interactions entre variabilité interdécennale et 
événements extrêmes se retrouvent dans une certaine mesure dans le modèle de complexité 
intermédiaire de Zebiak et Cane (1987). En effet, on peut observer ce « seasonal locking » 
entre les anomalies de SST (sorties du modèle), les variances de ces anomalies et la 
nonlinéarité mesurée par le paramètre α dans l’est du bassin Pacifique, r[α(SST), rms(SST)] = 
0.93 (et la situation inverse, i.e. déphasage des courbes, dans l’ouest du bassin, r[α(SST), 
rms(SST)] = 0.53). De plus, lorsque l’on applique ce diagnostique à une période identifiée 
chaude (par la méthode de détection de rupture), on observe un « seasonal locking » entre 
SSTA et nonlinéarités très marqué dans l’est et un « anti phase-locking » dans l’ouest (cf. 
Figure III.5. et Tableau III.6 et r[α(SST)chaud-ouest, rms(SST)chaud-ouest] = 0.72 et r[α(SST)chaud-
est, rms(SST)chaud-est] = -0.72). La situation inverse est observée au cours d’une période 
identifiée comme froide, à savoir un blocage saisonnier à l’ouest et le comportement opposé à 
l’est (r[α(SST)froide-ouest, rms(SST)froide-ouest] = 0.50 et r[α(SST)froide-est, rms(SST)froide-est] = -
0.90). Ces résultats illustrent bien le mécanisme de bascule zonale sur des périodes dépassant 
très largement la décade. Il est à noter ici que nous avons seulement appliqué ces tests sur une 
période chaude et une période froide (sans faire de statistiques sur l’ensembles des périodes 
chaudes et froides du run total, à faire ... plus tard). De manière similaire à ce que l’on 
observe dans les données reconstruites de Kaplan et al. (1998), l’amplitude des cycles annuels 
des SSTA et de leurs variances est également modifiée entre périodes chaudes et froides (cf. 
Tableau III.4 et 5). Cela constitue un argument fort en faveur d’un mécanisme nonlinéaire 
dépendant de la saison purement tropical (car apparemment à l’œuvre dans le modèle 
simplifié de Zebiak et Cane, 1987) capable de rendre compte de ces interactions d’échelles. 
Sa présence dans ce modèle de complexité intermédiaire « relativement simple » peut nous 
orienter sur l’origine de ce processus. En effet, sans entrer dans des détails trop techniques, ce 
modèle (comme l’ensemble des modèles de complexité intermédiaire) repose sur la physique 
issue des équations « shallow water » à la fois pour la composante océanique et 
atmosphérique. Il s’agit des équations primitives linéarisées dans le plan β équatorial qui 
décrivent les perturbations du système par rapport à un état climatologique de référence. Il 
s’agit donc d’une dynamique linéaire. Il est intéressant de noter que les seules sources de 
Chap. III : Modulation d’ENSO sur des échelles interdécennales 
 
 149
nonlinéarité présentes dans cette modélisation proviennent du couplage entre océan et 
atmosphère et de la thermodynamique (équation d’évolution des anomalies de SST via le 
NDH). En quelques mots, la procédure de couplage peut être séparée en 2 parties : une 
linéaire qui couple les vents directement aux variations des anomalies de SST, et une autre 
faisant intervenir un processus de rétroaction nonlinéaire associée à la relation nonlinéaire 
entre convection et vent de surface (Zebiak, 1986). Ainsi, on peut suggérer que le mécanisme 
nonlinéaire responsable de cette interaction d’échelle serait issu de la composante 
atmosphérique du système, et très certainement de la variabilité intra-saisonnière (qui est la 
source majeure de variabilité atmosphérique) qui est elle-même susceptible de se transmettre 
à l’océan via le déclenchement et la propagation d’ondes de Kelvin intra-saisonnière. Nous 
reviendrons plus en détail sur ces aspects de la variabilité du Pacifique tropical (cf. Chapitre 
5). 
 
Périodes Niño4W Niño3 
Froide 0.04 0.12 
Chaude 0.12 0.32 
Tableau III.4. Amplitude des cycles annuels des SSTA (en °C) du modèle Zebiak et Cane sur les périodes 
chaude et froide utilisées dans la Figure III.5. pour l’ouest (Niño4W) et l’est (Niño3) du Pacifique tropical. 
 
 
 Niño4W Niño3 
Périodes ρ[SST] ρ[rms(SST)] ρ[α(SST)] ρ[SST] ρ[rms(SST)] ρ[α(SST)] 
Froide 0.02 0.004 0.08 0.28 0.10 0.03 
Chaude 0.04 0.06 0.12 0.12 0.52 0.17 
Tableau III.5. Amplitude (ρ) d’une sinusoïde ajustée sur les cycles annuels des SST (en °C) , des RMS des SST 
(en °C²) et du α des SST sur l’ensemble des périodes inter-shifts identifiées pour l’ouest (Niño4W) et l’est 
(Niño3) du Pacifique tropical. 
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 Niño4W Niño3 
Périodes ϕ[SST] ϕ[rms(SST)] ϕ[α(SST)] ϕ[SST] ϕ[rms(SST)] ϕ[α(SST)] 
Froide -86.10 -58.3 -64 62.71 -88.87 -83 
Chaude 72.55 -85.94 -83.05 -70.30 -76.82 -81.03 
Tableau III.6. Phase (ϕ) d’une sinusoïde ajustée sur les cycles annuels des SST, des RMS des SST et du α des 
SST (en °) sur l’ensemble des périodes inter-shifts identifiées pour l’ouest (Niño4W) et l’est (Niño3) du Pacifique 
tropical. 
Figure III.5. Cycle annuel des anomalies de SST (en rouge) et de la déviation par rapport à la Gaussianité, 2-α 
(en bleu) sur l’ensemble du run de 1000 ans du modèle de Zebiak et Cane (1987) utilisé dans Boucharel et al. 
(2009) en haut, sur une période chaude identifié par la méthode de détection de ruptures au milieu et sur une 
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période froide en bas. Les sous courbes en haut représentent le Pacifique est (Niño3) et les sous courbes en bas 
représentent le Pacifique ouest (Niño4W). 
 Ces quelques diagnostiques suggèrent donc que le Pacifique tropical pourrait générer 
lui-même une part de sa variabilité basse fréquence et ce sur des échelles de temps encore 
plus longues que la décade, sans faire intervenir ni les plus hautes latitudes ni de forçage 
stochastique, mais un mécanisme d’oscillation zonale lente. 
 Nous avons résumé ce « fouillis » d’interaction d’échelles temporelles dans la Figure 
III.6. 
 
Figure III.6. Diagramme schématique des interactions d’échelles impliquant ENSO, le cycle saisonnier et l’état 
moyen du Pacifique tropical sur différentes échelles temporelles. Les flèches bleues indiquent les interactions se 
produisant des hautes vers les basses fréquences et les flèches rouges les interactions des basses vers les hautes 
fréquences. Les flèches en traits épais et le texte en gras représentent les interactions que nous avons 
documentées dans ce chapitre.   
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Figure III.7. Explication schématique de la rectification de l’état moyen due aux résidus induits par l’asymétrie 
d’ENSO et la présence d’événements extrêmes. 
 
  Un examen attentif du tableau III.1 nous révèle une alternance dans la  
modulation de l’amplitude des cycles saisonniers. En effet, entre deux périodes inter-shifts 
successives, quand l’amplitude du cycle saisonnier augmente à l’est, elle diminue à l’ouest, et 
réciproquement. Cependant, les 2 périodes les plus récentes (celles séparées par le dernier 
shift climatique de 1998) ne satisfont pas ce postulat. On remarque en effet une augmentation 
de l’amplitude des cycles saisonniers à la fois dans l’est et dans l’ouest du bassin Pacifique 
tropical. On peut également noter un « seasonal phase locking » des SST et des nonlinéarités 
sur les 2 bords du bassin. Enfin, depuis le début des années 1980, les nonlinéarités semblent 
augmenter simultanément à l’est et à l’ouest du Pacifique équatorial (cf. Figure III.3). Nous 
pouvons légitimement nous demander dans quelle mesure cette spécificité « statistico-
dynamique » est représentative de l’impact des activités anthropiques et/ou de la variabilité 
naturelle du système climatique. Ceci sera l’objet du chapitre suivant. 
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Synthèse 
 
 
o Pertinence du formalisme statistique dans la description de l’irrégularité 
d’ENSO. 
 
 En combinant les 2 méthodes statistiques décrites dans le chapitre 2, nous avons pu 
détailler et surtout quantifier plusieurs aspects de l’irrégularité d’ENSO, à savoir sa 
modulation sur des longues échelles temporelles, son asymétrie, et sa tendance à produire des 
événements extrêmes. Ces 2 dernières particularités sont à mettre en relation avec les 
moments statistiques d’ordre élevé des distributions des variables climatiques du Pacifique 
tropical, que le cadre Gaussien nous empêchait d’appréhender rigoureusement. En revanche, 
l’approche α-stable nous permet d’avoir accès à des mesures mathématiquement définies de 
l’asymétrie ainsi qu’à une mesure du poids des queues des distributions, paramètres que nous 
avons pu relier au « taux » de nonlinéarité. Ce dernier joue un rôle important dans la non-
stationnarité d’ENSO.   
 
o Modulation des caractéristiques statistiques selon l’état moyen du Pacifique 
tropical 
 
 Nous avons pu observer une modulation de l’irrégularité d’ENSO (quantifié par ses 
moments statistiques) directement reliée à son caractère non stationnaire. Cette non 
stationnarité découle de la présence de ruptures abruptes, ou « shifts climatiques », à la fois 
dans les moyennes et les variances empiriques des variables climatiques, Ces ruptures sont 
pour nous représentatives de la variabilité interdécennale dans la mesure où elles se 
produisent tous les 20 à 50 ans. Elles font alterner un état moyen chaud du Pacifique tropical 
avec un état moyen froid. 
- Etat moyen chaud : forte asymétrie β ~ 1, présence d’événements extrêmes α < 
2 Î importance des processus nonlinéaires dans le déclenchement et 
l’amplification d’El Niño 
- Etat moyen froid : faible asymétrie β ~ 0, rareté des événements extrêmes α ~ 
2 Î importance de l’état moyen dans le déclenchement d’El Niño 
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Synthèse 
 
 
o Processus thermodynamiques à l’oeuvre. 
 
 Nous avons confirmé que l’advection thermale nonlinéaire 
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TuNDH '''''' ) jouait un rôle important dans l’asymétrie positive 
d’ENSO et que l’asymétrie (mesurée à la fois par le moment statistique classique d’ordre 3 et 
le paramètre β des lois α-stables) ainsi que le NDH subissaient une modulation corrélée sur 
des échelles de temps décennales. Néanmoins, ce terme nonlinéaire ne permet pas de rendre 
compte des moments statistiques d’ordre supérieurs (tels que mesurés par le paramètre α). 
Ainsi, il semble qu’il faille chercher un nouveau processus responsable de cette variabilité.  
 
o Des hautes vers les basses fréquences ? 
 
 La dernière partie de ce chapitre fait l’ébauche d’un mécanisme d’interaction 
d’échelle impliquant des processus nonlinéaires (dont la signature transparait dans 
l’irrégularité statistique d’ENSO) et liant la probabilité d’occurrence d’événements extrêmes,  
les changements de l’état moyen et du cycle saisonnier de la SST du Pacifique tropical sur 
des échelles interdécennales. Certaines études récentes (Cibot et al., 2005 ; Rodgers et al., 
2004 ; Dewitte et al., 2007 ; An et Choi, 2009 ; Choi et al., 2009) ont suggéré que le résidu 
entre Niño et Niña pouvait se rectifier dans l’état moyen du Pacifique tropical est sur des 
échelles de temps décennale. Nous émettons ici l’hypothèse que le surplus résiduel apporté 
par les forts événements El Niño pourrait également être susceptible de se transférer à l’état 
moyen du Pacifique tropical mais sur des échelles de temps plus longue que décennales (cf. 
Figure III.7). Ceci apporterait un début d’explication physique à l’occurrence de shifts 
climatiques tropicaux. Le mécanisme nonlinéaire (dépendant de la saison) à l’œuvre est 
toujours inconnu mais pourrait provenir de la (très) haute fréquence atmosphérique. Se pose 
ainsi la question si le paramètre α mesure la nonlinéarité interne au système couplé ou bien 
la « stochasticité » du forçage extérieur susceptible d’exciter le système jusqu’à mener au 
déclenchement et à la croissance d’événements extrêmes. 
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Chapitre IV. Evolution de l’irrégularité et des 
nonlinéarités d’ENSO sous des hypothèses de 
réchauffement climatique 
 
« «A bas la calotte!» crient les forces du réchauffement. » 
Aphorismes sous la lune et autres pensées sauvages (2008). Citation de Sylvain Tesson 
 
 
IV.1.Préambule : que savons-nous de la réponse moyenne 
du Pacifique tropical au réchauffement de ces dernières 
années et de son implication dans l’évolution des 
caractéristiques d’ENSO ? 
 
 
La question de savoir comment le Pacifique équatorial va répondre à l’augmentation 
du forçage radiatif n’a toujours pas trouvé de consensus malgré une importance capitale dans 
les caractéristiques d’ENSO (notamment sa stabilité). Le débat pour savoir si le Pacifique 
équatorial va évoluer vers une tendance « El Niño-like » (gradient de SST équatorial plus 
atténué) ou « La Niña-like » (gradient de SST équatorial renforcé) reste en effet vif au sein de 
la communauté scientifique (Vecchi et al., 2008). Cette difficulté résulte en partie du fort 
couplage entre la circulation atmosphérique de Walker et la profondeur de la thermocline dans 
l’est du bassin pacifique équatorial. Du fait de ce couplage entre atmosphère et océan de 
subsurface, la réponse à un forçage radiatif accru n’implique pas nécessairement des SST plus 
chaudes. Les deux principales théories en compétition différent justement dans leur 
considération de la nature et de la force de ce couplage (Tung et Zhou, 2010). 
Clement et al. (1996) ont émis l’hypothèse d’un « océan thermostat » dans lequel les 
SST du pacifique est sont majoritairement contrôlées par l’upwelling équatorial d’eaux 
froides de subsurface. En conséquence de ce mécanisme, le réchauffement local aura tendance 
à augmenter les SST uniquement dans l’ouest du bassin. Le gradient de SST est-ouest 
résultant tendra à renforcer la circulation de Walker, et en particulier la branche de surface 
(i.e. les alizés, vents d’est) qui va faire augmenter l’upwelling dans le Pacifique est et confiner 
les eaux chaudes de surface à l’ouest. Cette rétroaction positive aura une signature en SST de 
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surface, dite « La Niña-like » (chaud au-dessus de la Warm Pool, froid au-dessus de la Cold 
Tongue, résultant en un gradient zonal de SST intensifié). 
D’un autre coté, Held et Soden (2006) et Vecchi et Soden (2007) ont suggéré que les 
circulations tropicales et spécialement les recirculations zonales (la branche de Walker par 
exemple) allaient s’affaiblir dans un climat plus chaud. Ce relâchement des alizés conduirait à 
un état « El Niño-like », à savoir une Cold Tongue plus chaude. Cette réponse apparaît 
robuste dans les modèles couplés de circulation générale : une SST plus chaude entraîne en 
fait une diminution de la convection car la teneur en vapeur d’eau de la basse troposphère 
augmente plus rapidement que les précipitations globales moyennes (Held et Soden, 2006). 
Xie et al. (2010) ont récemment mis un bémol à cette théorie en suggérant que la réponse au 
réchauffement global serait moins « El Niño-like » que prévue par Held et Soden (2006) à 
cause du renforcement des alizés-sud au sud de l’équateur, du fait de l’asymétrie 
hémisphérique en termes de surface océans-continents (Liu et al., 2005). 
Cette ambiguïté se poursuit jusque dans les observations ! En effet, Vecchi et al. 
(2008) ont montré une réponse disparate en fonction des jeux de données étudiés. Par 
exemple, la tendance sur la période 1880-2005 pour HadISST est plutôt « La Niña-like », bien 
que cela soit remis en question dans l’article récent Deser et al. (2010) qui montre que le 
pattern « La Niña-like » pourrait être dû à un effet d’interpolation. Le produit reconstruit 
ERSST exhibe en revanche une tendance « El Niño-like ». Karnauskas et al. (2009) ont 
trouvé que le gradient zonal de SST était dépendant de la saison (renforcement durant 
l’automne boréal et affaiblissement au printemps). En outre, les théories précédemment 
présentées mettent en avant le rôle de l’océan de subsurface dans le Pacifique équatorial est. 
Or, les données de subsurface sont très hétérogènes et ne couvrent généralement qu’une faible 
période temporelle, insuffisante pour dégager des tendances à long terme. Ainsi de 
nombreuses études ont recours à la modélisation et notamment aux modèles couplés de 
circulation générale. 
Cependant, il est important de préciser que ces modèles climatiques couplés exhibent 
un biais froid significatif dans la région pourtant capitale de la Cold Tongue. Plusieurs raisons 
ont été proposées pour expliquer ce biais froid. Alors que certains auteurs suggèrent 
l’importance du mélange vertical et latéral dans la représentation des courants équatoriaux et 
donc de la dynamique de cette région (Cravatte et al., 2006, Noh et al., 2005), d’autres 
mettent en avant l’importance des caractéristiques bathymétriques de l’archipel des Galápagos 
(Eden and Timmermann, 2004; Karnauskas et al., 2007). Ajoutons à cela une mauvaise 
représentation de la zone de convergence inter-tropicale dans les modèles du CMIP3 qui est 
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associée à de trop faibles précipitations sur le Pacifique équatorial et à une surestimation des 
alizés (Lin, 2007). 
 
Figure IV.1 Diagramme schématique de l’impact du réchauffement climatique global sur l’état moyen du 
Pacifique équatorial et sur la stabilité d’ENSO. Figure en haut à gauche : Evolution de l’état moyen et de la 
variabilité du Pacifique tropical sous des hypothèse de réchauffement global (plus d’informations dans le 
rapport de l’IPCC 2001 et Guilyardi et al., 2009). Figure en bas à gauche : Tendance dans les modèles et les 
reconstructions historiques dans la moyenne zonale des tensions de vent zonale (plus d’informations dans 
Vecchi et al., 2006). Figure en haut à droite : changements dans la pente de la thermocline attribué aux 
réchauffement global (DiNezio et al., 2010). Figure en bas à droite : Changements dans la stratification 
équatoriale verticale (Vecchi et Soden, 2007). 
 
Devant de telles ambiguïtés dans la réponse moyenne de l’océan Pacifique équatorial, 
il apparaît d’autant plus difficile de diagnostiquer l’évolution de sa variabilité et notamment le 
comportement d’ENSO (sensible à l’état moyen zonal et vertical du pacifique tropical) dans 
un climat changeant. C’est pour cela que dans ce chapitre, nous avons pris le parti de 
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documenter l’évolution d’ENSO sous des hypothèses de réchauffement global non pas 
comme une conséquence directe d’un changement de l’état moyen du Pacifique tropical 
(comme résumé par la Figure IV.1 qui indique que le changement de vent zonaux prédits par 
les modèles du CMIP3 a des répercussions non seulement sur le gradient zonal de SST mais 
aussi sur les caractéristiques de sub-surface de l’océan de par l’hypothèse de l’océan 
thermostat impactant à la fois l’efficacité de l’advection zonale et verticale) mais plutôt 
comme un résultat de l’évolution des mécanismes linéaires et nonlinéaires impliquées dans 
l’oscillation (cf. Figure IV.2). Il a d’ailleurs été suggéré que l’occurrence et la variabilité 
d’ENSO n’étaient pas tant sensibles à la valeur réelle des températures globales mais plutôt 
aux changements et à la tendance de ces températures globales (Tsonis et al., 2003). 
 Nous allons donc diagnostiquer le changement de nonlinéarité mesuré par l’évolution 
du paramètre α sous des hypothèses de réchauffement climatique dans un ensemble de 
modèles couplés de circulation générale du GIEC. Cela nous permettra d’évaluer l’importance 
des mécanismes nonlinéaires sous-jacents impliqués dans le changement d’état moyen entre 
un climat du 20ème siècle et un climat chaud (en termes de forçages radiatifs accrus). Cette 
approche est cohérente avec celle préconisée par Meehl et al. (2001) car elle va nous 
permettre de considérer les interactions d’échelles entre variabilité interannuelle (et 
irrégularité) d’ENSO et changement d’état moyen. Il est également à noter que pour 
appréhender l’ensemble des mécanismes impliqués dans le changement de caractéristiques 
d’ENSO, nous avons considéré les modèles à la fois dans leur période stabilisée et transitoire 
(durant laquelle se mettent en place les nouveaux mécanismes, notamment nonlinéaires, 
induits par le réchauffement climatique global). Cela nous permettra en plus de bénéficier de 
séries temporelles d’autant plus longues. Les méthodes pour enlever la tendance (afin de 
stationnariser les séries temporelles) durant cette période transitoire sont exposées en détail 
dans la partie suivante. 
 
Figure IV.2. Diagramme schématique de l’approche considérée dans ce chapitre. 
 
 De plus, la dernière figure du chapitre II (Figure II.14) nous assure qu’à la différence 
du diagnostique sur les tendances et les états moyens qui exhibent des différences selon les 
produits utilisés, nos outils de quantification de l’asymétrie et du poids des queues des 
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distributions sont cohérents entre tous les jeux de données considérés (à la fois sur la période 
globale et sur les périodes inter-shifts, non montré). Cela justifie notre approche et confirme 
(et étend) l’étude de Timmermann (1999) qui suggérait que le réchauffement climatique avait 
une signature plus claire et visible sur les moments statistiques d’ordre élevé que sur celui 
d’ordre 1 (état moyen). 
 
 
IV.2.Evolution de la connexion entre état moyen et 
variabilité ENSO sous des hypothèses de réchauffement 
climatique 
 
IV.2.1.Préambule 
 
 Dans un premier temps, nous pouvons explorer la tendance au réchauffement de la fin 
du siècle dernier et l’impact que ce réchauffement a eu sur les propriétés statistiques du 
Pacifique tropical. Pour cela, nous estimons les différences entre les valeurs des paramètres 
α et β entre les périodes 1999-2007 et 1903-1976 (i.e. P4-P2, voir Figure IV.3),  qui peuvent 
permettre d’englober la tendance à long terme associée au réchauffement climatique globale. 
La Figure IV.3 présente les cartes de différence de ces paramètres induites par le changement 
d’état moyen en partie imputable aux activités humaines. 
 
Figure IV.3. a. Séries temporelles des anomalies de SST (Niño3) avec les périodes stationnaires inter-shifts 
indiquées. b. Différence dans l’estimation du paramètre α entre les périodes P4 et P2 avec les différences de rms 
des anomalies de SST en contours blancs et le bord est de la Wam Pool en contour noir (pointillés pour P2 et 
traits pleins pour P4). c. Différences en SST entre les 2 périodes considérées. 
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 Cette analyse permet de mettre en évidence le changement de comportement en terme 
de statistiques à savoir une augmentation de l’occurrence des extrêmes dans le centre ouest du 
bassin Pacifique (Δα < 0, i.e. augmentation de la déviation par rapport à la loi gaussienne), et 
une diminution (Δα > 0, i.e. diminution de la déviation par rapport à la loi gaussienne) dans 
l’est. Notons dès à présent que nous discuterons de la significativité de tels changements dans 
les paramètres α-stables dans la section suivante (IV.2.2). Cette tendance est associée à la 
récente augmentation de l’activité ENSO (variabilité) dans le centre du bassin (Lee et 
McPhaden, 2010), reflet de l’augmentation de la fréquence d’occurence d’un autre type d’El 
Niño, à savoir le « Central Pacific El Niño » ou « Warm Pool El Niño » ou bien encore « El 
Niño Modoki ». Ces changements dans les moments statistiques sont également à mettre en 
relation avec une modification (en terme d’intensité et de localisation géographique) des 
processus nonlinéaires. Ceci soulève la question de l’impact potentiel du réchauffement 
anthropique global sur les nonlinéarités intrinsèques à ENSO (voir An (2009) pour une revue 
des principales sources de nonlinéarités dans ENSO et de leurs variabilités basse fréquence). 
 
IV.2.2.Article publié dans Climate Dynamics 
 
 Au vu du fort impact d’ENSO à la fois sur le système climatique global, les 
écosystèmes et même les sociétés, la compréhension du phénomène et de ses variations dans 
un climat changeant (en partie à cause des activités anthropiques) est d’un intérêt primordial à 
la fois pour la communauté scientifique et pour les décideurs de la vie politique. 
 Dans cette étude, nous nous concentrons sur l’impact du changement climatique sur 
les nonlinéarités liées à ENSO. Dans un premier temps, nous analysons les moments 
statistiques d’ordre élevé des séries temporelles de SST du Pacifique tropical reconstruites. 
Cette analyse est basée sur la mesure du poids des queues de la fonction de densité de 
probabilité de la SST. Cela nous permet de définir une métrique pertinente pour appréhender 
le changement dans les nonlinéarités observé au cours du dernier siècle (cf. partie précédente 
pour un bref aperçu des résultats). Cette nouvelle métrique nous permet en particulier de 
mettre en évidence une bascule zonale des patterns de nonlinéarité, associée avec le 
changement observé des caractéristiques d’ENSO au cours des années récentes. 
 Par la suite, nous profitons de la base de données du CMIP3 ainsi que des différents 
scénarios de changements climatiques pour diagnostiquer l’évolution des nonlinéarités dans 
un ensemble de modèles. Nos résultats indiquent que les changements de caractéristiques 
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d’ENSO (i.e. les différents types d’El Niño) entre un climat « actuel » et un climat « chaud » 
sont associés à des changements significatifs dans la localisation géographiques des 
principaux patterns de nonlinéarité. En particulier, au 20ème siècle, les épisodes El Niño 
« classiques » répondent plus à des changements dans les nonlinéarités qu’à des changements 
simples et directs de l’état moyen, alors que les événements El Niño « Modoki » sont plus 
sensibles à des changements de l’état moyen qu’à des changements dans les mécanismes 
nonlinéaires. Sous des hypothèses de réchauffement climatique, une inversion de cette 
tendance est mise en évidence. Une diminution du taux de nonlinéarité dans l’est du Pacifique 
tend à rendre El Niño plus sensible à des variations de l’état moyen alors qu’une 
augmentation de la nonlinéarité dans l’ouest  aura tendance à favoriser le déclenchement plus 
fréquent de forts épisodes « Modoki ». 
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IV.3.Cycle saisonnier, nonlinéarité et changement 
climatique 
 
 Dans le chapitre III, nous avons documenté un mécanisme possible de feedback 
interactif entre la variabilité interdécennale (mesurée par changements de régimes abrupts de 
l'état moyen) et la variabilité interannuelle et notamment l’irrégularité d’ENSO (mesurée par 
sa nonlinéarité). Cette interaction ferait intervenir un (ou plusieurs) processus nonlinéaire 
(encore inconnu) vraisemblablement d’origine atmosphérique, en phase avec le cycle 
saisonnier de la variance d'ENSO et dont la signature se manifesterait dans les moments 
statistiques d’ordre supérieur à 3, caractérisés ici par le paramètre α. 
 Au-delà de cette modulation très basse fréquence, nous avons également vu ressortir 
un comportement récurrent du système sur l’ensemble du 20ème siècle avec un fort « seasonnal 
phase locking » dans l’est du Pacifique tropical à la fois de l’amplitude des événements El 
Niño mais aussi de tous ses moments statistiques (variance, skewness, cf. An et Choi (2009), 
mais aussi au-delà : α). 
 Les résultats de la partie précédente ont en outre permis de mettre en évidence ce type 
de comportement dans les modèles du GIEC. En particulier, la Figure 7 de l’article soumis à 
Climate Dynamics illustre une modulation interdécennale (anti-) corrélée entre nonlinéarités 
et type d’événement El Niño. De plus, on observe également une évolution lente en 
opposition de phase entre épisodes El Niño Cold Tongue et El Niño Modoki, qui illustre un 
comportement oscillatoire entre est et ouest du bassin tropical Pacifique. Bien que nous 
n’ayons pas explicitement regardé la modulation interdécennale de l’amplitude des cycles 
annuels des SST et de leurs variances dans les modèles du GIEC, nous allons tester 
l’hypothèse de l'existence d’un mécanisme qui met le « seasonal phase looking » au coeur de 
l’interaction d’échelles entre ENSO et état moyen très basse fréquence (cf. Figure III.6) et de 
la sensibilité du système tropical au changement climatique dans les modèles globaux 
couplés. 
 Dans cette partie, nous allons justement analyser les cycles saisonniers des SST, de 
leurs variances et des nonlinéarités dans les modèles du GIEC (sous des hypothèse 
d’augmentation de concentration de gaz à effet de serre synonyme de réchauffement 
climatique global) sur l’ensemble des simulations pour voir si un nouveau comportement 
privilégié émerge « en moyenne » (au-delà d’une quelconque modulation interdécennale) 
dans un climat chaud (Guilyardi, 2006).  
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 La Figure IV.4 représente les cycles saisonniers des SST, de leurs RMS et des 
nonlinéarités (mesurées par α) dans l’est et l’ouest du bassin pour la moyenne d’ensemble des 
modèles étudiés dans la partie précédente pour le run de référence Préindustriel et sous des 
hypothèses de réchauffement climatique (runs 2xCO2 et 4xCO2) ainsi que pour la période 
totale des données reconstruites de Kaplan et al. (1998). Alors que les données de Kaplan et 
al. (1998) et la moyenne d’ensemble pour le run de référence (climat « préindustriel ») 
présentent des résultats similaires et consistants avec d’autres études (An et Choi, 2009, entre 
autres), à savoir un blocage saisonnier à l’est du bassin entre les variances des SST et les 
nonlinéarités associées à ENSO, les moyennes d’ensemble pour les simulations avec 
« réchauffement climatique » présentent le même blocage mais dans l’ouest du bassin. Ceci 
met en évidence un changement de comportement dynamique général induit par le 
réchauffement global, consistent avec l’augmentation moyenne de l’activité El Niño 
(Modoki) dans le centre-ouest du bassin sous les mêmes hypothèses (Yeh et al., 2009). Nous 
pouvons en outre ajouter que ces changements dans la dynamique sont intimement liés à des 
changements dans la nature des processus nonlinéaires à l’œuvre. En effet, la dernière partie 
de l’article soumis à Climate Dynamics (IV.2.2 Section 5.2) permet de mieux cerner le type 
de mécanismes nonlinéaires associés au paramètre α. Nous avons vu dans le chapitre II que 
celui-ci ne permettait pas de distinguer un mécanisme d’un autre puisqu’il appréhandait la 
nonlinéarité du système de manière « intégrée ». Cependant, nous avons tout de même pu 
tester l’hypothèse d’un paramètre α mesurant la stochasticité du forçage atmosphérique (alors 
considéré comme un bruit blanc purement additif) contre celle d’un paramètre α mesurant la 
nonlinéarité interne de l’océan Pacifique tropical. De manière intéressante, la présence 
d’événements extrêmes (déclenchement + croissance) semble être reliée au forçage 
stochastique dans l’ouest et à la nonlinéarité océanique dans l’est dans un climat pré-
industriel. En revanche, ce comportement s’inverse dans un climat chaud. On observe ainsi 
une bascule zonale du type de nonlinéarité nécessaires au « bursting » d’événements extrêmes 
(selon la terminologie de Timmermann et al., 2003). 
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Figure IV.4. Cycle annuel de la SST (en rouge), de la variance de la SST (en vert) et de la déviation par rapport 
à la Gaussianité, 2 - α (en bleu) pour les données Kaplan (période totale 1870-2008) en haut, pour la moyenne 
d’ensemble des modèles utilisés dans Boucharel et al. (2010) pour le run Pré industriel au milieu haut, pour la 
moyenne d’ensemble pour le scénario assumant un doublement de la concentration des gaz à effet de serre au 
milieu bas et pour la moyenne d’ensemble pour le scénario assumant un quadruplement des gaz à effet de serre 
en bas. Les courbes à gauche représentent le Pacifique est (Niño3) et les courbes à droite représentent le 
Pacifique ouest (Niño4W). 
 
Ces diagnostiques nous permettent d’émettre l’hypothèse que le changement dans 
l’état moyen et dans les caractéristiques statistiques et spatiales d'ENSO observé dans les 
années récentes (et qui se prolonge dans les modèles du GIEC sous les hypothèses de 
réchauffement climatique) est en fait le reflet d’une bifurcation dans le comportement du 
système dynamique du Pacifique tropical. Ceci est cohérent avec l’effet seuil observé à la fois 
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dans la partie précédente et dans la Figure IV.4. En effet, les structures géographiques, les 
amplitudes et les phases des changements de taux de nonlinéarité présent dans le système 
climatique tropical sont quasiment identiques entre les scénarios 2xCO2 et 4xCO2 (cf. Figure 
5 de la partie précédente). De plus, l’évolution des amplitudes des cycles annuels des SST et 
de leurs variances est similaire entre 2xCO2 et PI et 4xCO2 et PI (cf. les 2 dernières lignes du 
Tableau IV.1 et les Tableau IV.2 et 3). 
 
 
 Niño4W Niño3 
Scénarios ρ[SST] ρ[rms(SST)] ρ[α(SST)] ρ[SST] ρ[rms(SST)] ρ[α(SST)] 
Préindustriel 0.44 0.10 0.04 0.90 0.08 0.10 
2xCO2 0.76 0.12 0.08 1.06 0.10 0.07 
4xCO2 0.82 0.13 0.11 1.12 0.15 0.10 
Tableau IV.1. Amplitude (ρ) d’une sinusoïde ajustée sur les cycles annuels des SST (en °C) , des RMS des SST 
(en °C²) et du α des SST sur l’ensemble des scénarios (moyenne multi modèles) pour l’ouest (Niño4W) et l’est 
(Niño3) du Pacifique tropical. 
 
 
 
 Niño4W Niño3 
Scénarios ϕ[SST] ϕ[rms(SST)] ϕ[α(SST)] ϕ[SST] ϕ[rms(SST)] ϕ[α(SST)] 
Préindustriel 24.78 -72.46 -36.80 -89.63 -88.46 -71.74 
2xCO2 90.00 58.20 21.78 -87.67 -42.80 46.78 
4xCO2 87.98 58.89 51.42 -89.78 -48.65 22.54 
Tableau IV.2. Phase (ϕ) d’une sinusoïde ajustée sur les cycles annuels des SST, des RMS des SST et du α des 
SST (en °) sur l’ensemble scénarios (moyenne multi modèles) pour l’ouest (Niño4W) et l’est (Niño3) du 
Pacifique tropical. 
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Tableau IV.3. Amplitude des cycles annuels de SST (en °C) des modèles utilisées dans l’étude soumise à Climate 
Dynamics pour l’ouest (Niño4W en rouge) et l’est (Niño3 en bleu) du Pacifique tropical, ainsi que pour les 
différents scénarii de réchauffement climatique. 
 
 Cette bascule moyenne est-ouest (des propriétés de blocage saisonnier – 
« phase locking » – et de la fréquence d’occurrence des différents types d’événements El 
Niño) se produit conjointement avec une bascule des processus nonlinéaires (atmosphérique 
vs océanique) mesurés à la fois par l’asymétrie et le paramètre α. Il est donc vraisemblable 
que ce changement de comportement dynamique moyen fasse intervenir les paramètres clés 
de la stabilité d’ENSO (dont la modification se répercute par la suite sur les caractéristiques 
statistiques de l’oscillation via le mécanisme proposé dans le chapitre III). Si l’on considère le 
Scénarii Préindustriel 2xCO2 4xCO2 
Indices 
 
            Modèles 
Niño4W Niño3 Niño4W Niño3 Niño4W Niño3 
BCCR-BCM2.0 1.11 2.98 1.25 2.79 - - 
CCCMA-CGCM3.1-t47 0.51 1.48 
CCCMA-CGCM3.1-t47-2 0.51 1.45 
 
0.55 
 
1.37 
 
0.67 
 
1.20 
CCCMA-CGCM3.1-t63 0.81 1.45 - - - - 
CSIRO-MK3.5 run1 0.40 3.05 - - 
CSIRO-MK3.5 run2 0.36 3.01 
 
0.47 
 
2.94 - - 
GFDL-CM2.0 0.75 2.96 0.80 3.46 0.85 3.6 
GFDL-CM2.1 0.77 2.41 0.90 2.99 1.01 3.48 
GISS-MODEL-E-H 0.55 1.99 0.68 1.77 - - 
INM-CM3.0 1.31 2.98 1.33 2.89 1.33 2.64 
MIROC3.2-HIRES 1.72 3.31 1.59 3.23 - - 
MIROC3.2-MEDRES run1 
 
1.93 
 
3.14 
 
1.91 
 
3.14 
MIROC3.2-MEDRES run2 
 
2.09 
 
3.23 
 
1.73 
 
3.01 
MIROC3.2-MEDRES run3 
 
 
 
2.08 
 
 
 
3.15 
 
2.11 
 
3.21 
 
1.93 
 
3.13 
MRI-CGCM2.3.2A 0.50 2.22 0.88 2.57 1.01 2.36 
UKMO-HadCM3 (run1) 0.91 2.23 0.97 1.97 0.97 1.87 
|Ensemble mean| 0.88 2.48 1.20 2.65 1.27 2.60 
Kaplan dataset 0.40 2.55 - - - - 
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formalisme simplifié de Timmermann et al. (2003), on peut restreindre les paramètres 
impliqués dans la stabilité d’ENSO à ceux contrôlant l’efficacité de l’advection thermale 
verticale nonlinéaire ξ (dans l’est du Pacifique), l’advection thermale zonale nonlinéaire ε 
(dans l’ouest du Pacifique), le paramètre de couplage océan-atmosphère μ et de la température 
d’équilibre radiatif-convectif Tr (Kim and An, 2011) Ceci peut être confirmé qualitativement 
lorsque l’on regarde le comportement individuel de chaque modèle. On peut alors remarquer 
que sous des hypothèses de réchauffement climatique, une augmentation de l’amplitude du 
cycle annuel de la SST dans l’ouest est généralement concurrente avec une diminution du 
cycle annuel de la SST à l’est. On peut ajouter que quand l’augmentation se produit 
simultanément dans l’est et l’ouest du bassin Pacifique tropical, elle n’est pas identique dans 
ces deux régions ce qui tend malgré tout à modifier le gradient zonal de SST moyen et ainsi à 
rectifier la stabilité d’ENSO (via le paramètre ε). Notons aussi que ces bascules est-ouest sont 
susceptibles de modifier la température d’équilibre radiatif-convectif de la SST dans la Warm 
Pool (paramètre Tr dans le modèle de Timmerman et al., 2003), ce qui peut potentiellement 
conduire à des changements de régimes (Kim et An, 2011). De plus, Yeh et al. (2009) ont 
diagnostiqué une remontée de la thermocline moyenne dans un climat plus chaud, susceptible 
d’avoir un impact sur la stabilité d’ENSO (via le paramètre ξ de Timmermann et al.,  2003 ; 
bien que celui-ci soit plutôt le reflet de la stratification moyenne du Pacifique équatorial).  
 Choi et al. (2009) ont proposé un mécanisme pour expliquer la rectification 
nonlinéaire d’ENSO sur des échelles de temps décennales, et propose même une boucle de 
rétroaction négative associée à ces échelles de temps. Ce processus peut légitimement être à 
l’œuvre dans le cadre du réchauffement climatique. Il permettrait d’expliquer non seulement 
un réchauffement modéré à l’est du Pacifique équatorial (consistent avec l’hypothèse de 
l’ « océan thermostat » de Clement et al., 1996 et avec les différences minimes observées 
entre les amplitudes des cycles saisonniers des variances de SST sous les différentes 
hypothèse de réchauffement climatique) mais aussi la diminution de l’asymétrie de cette 
région (cf. partie précédente). Voici un résumé de ce mécanisme que l’on peut retrouver dans 
l’appendice de Choi et al. (2009) : 
 Il fait intervenir encore une fois l’advection nonlinéaire (NDH) comme source de 
nonlinéarité (An et Jin, 2004) et notamment l’advection thermale verticale prépondérante dans 
l’est du bassin pacifique équatorial (dû à la faible profondeur de la thermocline dans cette 
région). Cette dernière est représentée par le terme zTw E ∂∂− /' ' où TE indique la température 
dans l’est, w la vitesse verticale et le prime dénote une anomalie. Dans ce qui suit, l’effet 
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rectificateur va être dépeint dans une boîte représentant le Pacifique équatorial est. L’équation 
de SST est similaire à celle du modèle de Jin (1997a) mais a été modifiée pour y inclure le 
terme d’advection verticale nonlinéaire : 
∂TE
∂t = ... − αTE − w
∂TE
∂z  
 −αTE  représente l’amortissement de la SST dû aux processus atmosphériques 
(atmospheric damping). Pour simplifier l’interprétation, nous avons volontairement omis les 
autres termes d’advection. Nous avons également séparé cette équation en « terme moyen » 
(état moyen) et « anomalies » (déviation par rapport à la moyenne, i.e. ENSO) en adoptant la 
fermeture suivante 0' =ET  et 0' =w  (i.e. moyenne des déviations nulle qui n’est pourtant pas 
valable dans la mesure où justement la présence d’événements extrêmes rend cette moyenne 
non nulle) et les règles de calcul suivantes ( aa = , a + b = a + b , baba = ) . Après 
quelques manipulations, nous arrivons facilement à : 
∂T E
∂t = ... −αT E − w 
∂T E
∂z − w '
∂TE'
∂z
∂TE'
∂t = ... −αTE
' − w ∂TE
'
∂z − w '
∂TE
∂z − w '
∂TE'
∂z + w '
∂TE'
∂z
⎧ 
⎨ 
⎪ ⎪ 
⎩ 
⎪ 
⎪ 
 
 
 La première de ces équations indique les variations lentes de la tendance moyenne en 
SST dans l’est, alors que la seconde les tendances en anomalies de SST (ENSO). Ces 2 
équations sont liées via le terme d’advection nonlinéaire (le dernier de chacune). Ainsi 
z
Tw E∂
∂−
'
'  qui est contrôlé par la « nonlinéarité » d’ENSO pourra être rectifié dans l’état 
moyen (TE ). Maintenant, tentons d’expliciter ce terme d’advection verticale nonlinéaire en 
faisant intervenir une « différence finie » : 
S
subEE
H
TTw
z
Tw )(''
''' −−≈∂
∂−  
On retombe ainsi sur la paramétrisation de Timmermann et al. (2003), ce qui nous permet de 
faire le lien avec ξ. Tsub
' représente la température de subsurface (i.e. sous la thermocline) ; elle 
peut être paramétrée par la stratification océanique verticale et l’anomalie de profondeur de 
thermocline, 
''
Esub hT γ≈  (cf. Jin, 1997 ; An et al., 2008). 
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Les anomalies de vitesse de l’upwelling w’ sont proportionnelles aux anomalies de tension 
zonale de vent qui sont elles-mêmes approximativement proportionnelles aux anomalies de 
gradient zonal de SST : w '∝ −τX' ∝ −TE' . Ainsi 
)(1
)(
'' ''2'
'''
EEE
SS
subEE hTT
HH
TTw
z
Tw γ−≈−−≈∂
∂−  
 Il a été montré théoriquement (Wang et Fang, 1996) et dans les observations (Zelle et 
al., 2004) que hE
'  devançait légèrement TE
'  dans le temps et que leur corrélation était positive. 
Wang et Fang (1996) ont montré qu’une valeur légèrement supérieure à 1 pour γ était 
raisonnable. Dewitte et Périgaud (1996) ont aussi montré que γ dépendait du signe de hE' , γ 
étant plus grand pour les valeurs positives de hE
'  que pour les valeurs négatives. 
Ainsi on peut faire l’approximation suivante : 
1
H S
(TE
' 2 −γTE' hE' ) ∝ −TE' 2 1 −γ  
 Dans l’étude soumise à Climate Dynamics, nous avons observé une augmentation 
significative du gradient zonal entre le run 2xCO2 et le run préindustriel (calculé comme la 
différence entre une boîte à l’est incluant la zone de maximum d’upwelling équatorial et 
côtier et une autre à l’ouest, incluant le bord est de la Warm Pool : 
Δ2x −PI SST [Niño4] − SST [regionB][ ]= −0.26°C . Notons que cette approximation en boîte est 
consistante avec la modélisation adoptée). Ainsi : 
TE
' 2
2xCO2 > TE' 2PICTRL  
 De plus, Yeh et al. (2009) ont diagnostiqué une remontée de la thermocline sous des 
hypothèses de réchauffement climatique (cf. Figure IV.5). 
 
 
 
Figure IV.5. Profondeur de la 
thermocline moyenne pour la moyenne 
d’un ensemble multi modèles et pour 2 
scénarios (un de réchauffement 
climatique global : SRESA1B et un pour 
le climat du 20ème siècle : 20C3M). 
D’après Yeh et al. (2009). 
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 Ainsi une thermocline plus superficielle associée à un plus fort gradient zonal aura 
tendance à favoriser des anomalies positives d’upwelling plus fortes et ainsi :  
PICTRLxCO γγ >22  
 Par conséquent, )(
1 ''2'
EEE
S
hTT
H
γ−  sera d’autant plus négatif dans un climat plus 
chaud (au moins pour l’ensemble de modèles étudié dans la partie précédente), ce qui tendra à 
promouvoir une tendance négative des anomalies de SST, entraînant un refroidissement 
anormal qui se reflète en une diminution de l’asymétrie dans l’est du bassin. Cette diminution 
de l’asymétrie (traditionnellement fortement positive) est cohérente avec le retour à des 
conditions quasi symétriques dans l’est du bassin. 
 Ce mécanisme peut également être à l’œuvre dans l’ouest du bassin, dans la mesure où 
la profondeur de la thermocline moyenne diminue également sous des hypothèses de 
réchauffement climatique. Ainsi, on peut supposer une augmentation significative de l’action 
relative de ce « nonlinear thermocline feedback » par rapport au « zonal advective feedback » 
(An et Jin, 2001) dans l’ouest du bassin avec le même effet sur l’asymétrie, à savoir un 
passage d’une pseudo symétrie caractéristique du 20ème siècle à une asymétrie négative 
fortement marquée (ce que nous diagnostiquons dans la partie précédente, cf. Figure 5 b et d 
de l’article). Cette interprétation est néanmoins plus délicate dans la mesure où la  
thermocline est tout de même plus profonde à l’ouest et que par conséquent l’impact sur la 
SST est moins direct. En outre, à ce mécanisme purement océanique se superpose la forte 
variabilité atmosphérique au-dessus de la Warm Pool, notamment la variabilité intra-
saisonnière associée à l’oscillation de Madden-Julian et aux coups de vent d’ouest. Nous 
avons déjà mentionné dans le chapitre I le rôle constructif que pouvait avoir la MJO dans la 
croissance et l’ « entretien » d’ENSO (Kessler et Kleeman, 2000). L’évolution de cette 
activité atmosphérique haute fréquence dans un climat global plus chaud reste très floue 
jusqu’à présent. On peut tout de même mentionner la paramétrisation des coups de vent 
d’ouest dans le modèle couplé hybride de Gebbie et al. (2007) qui permet de rendre compte 
de manière réaliste des caractéristiques d’ENSO. Cette paramétrisation fait augmenter de 
manière semi-déterministe la probabilité d’occurrence des coups de vent d’ouest en fonction 
de l’extension vers l’est de la Warm Pool (il s’agit d’une rétroaction positive cohérente avec 
l’étude de Kessler et Kleeman, 2000). Or nous observons cette extension zonale dans notre 
ensemble multi modèles sous des hypothèses de réchauffement climatique (cf. lignes noires 
de la Figure 5 de l’article représentant le bord est de la Warm Pool pour les différents 
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scénarios). Ainsi, si l’on fait confiance aux hypothèses de Gebbie et al. (2007) pour leur 
représentation statistique des coups de vent d’ouest, on peut supposer que cette activité intra-
saisonnière est susceptible d’augmenter avec le réchauffement climatique global. Ainsi, il est 
vraisemblable que l’activité des ondes de Kelvin équatoriales intra-saisonnières et notamment 
celles associées aux modes baroclines élevés (favorisés par une thermocline moins profonde 
dans ce climat chaud qui force cette variabilité atmosphérique haute fréquence à se projeter 
sur les modes profonds) s’accroisse dans un climat plus chaud. L’étude de ces ondes associées 
à la variabilité intra-saisonnières et leur possible effet rectificateur sur l’est du Pacifique 
équatorial est l’objet du prochain chapitre 
 La Figure IV.6 rappelle de manière schématique les différentes interactions d'échelles 
temporelles à l'oeuvre dans la modulation basse fréquence d'ENSO. Elle replace également 
l'impact possible du réchauffement climatique dans ce contexte. 
 
Figure IV.6. Diagramme schématique des interactions d’échelles impliquant ENSO, le cycle saisonnier, l’état 
moyen du Pacifique tropical sur différentes échelles temporelles et leur relation avec le changement climatique 
global. Les flèches bleues indiquent les interactions se produisant des hautes vers les basses fréquences et les 
flèches rouges les interactions des basses vers les hautes fréquences. Les flèches en traits épais et le texte en 
gras représentent les interactions que nous avons documentées dans le chapitre III et IV. 
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Synthèse 
 
o Changement climatique : les moments statistiques d’ordre élevés lèvent-ils une 
part de l’ambiguïté associée aux changements de l’état moyen du système 
tropical ? 
 
 Il a été suggéré par Timmermann (1999) que le réchauffement climatique avait une 
signature plus claire et visible sur les moments statistiques d’ordre élevé des variables 
climatiques. Cette approche mathématique pourrait donc permettre de lever le doute quant 
aux changements induits sur l’état moyen ; les données et les modèles ne convergeant pas 
vers un consensus sur la réponse moyenne du Pacifique tropical à un changement dans les 
forçages radiatifs. Le fait que les estimations des paramètres α et β soient cohérentes entre 
les diverses reconstructions historiques disponibles (à la différence de simples tendances 
linéaires par exemple) nous a poussé à appréhender l’impact d’un réchauffement climatique 
idéalisé sur l’évolution de ces paramètres représentatifs de la nonlinéarité interne au système 
climatique. Nos analyses ont permis de diagnostiquer dans les modèles du GIEC : 
- Une forte augmentation de l’asymétrie négative dans l’ouest en parallèle avec 
une nette diminution de l’asymétrie positive dans l’est. 
- Une forte augmentation de la propension aux événements extrêmes dans le 
centre-ouest du bassin Pacifique tropical conjointement à une forte diminution 
statistique de ces événements sur chacun des bords du bassin. 
- Ces changements dans les structures géographiques de la nonlinéarité ont été 
mis en relation avec l’augmentation du type El Niño Modoki et la diminution 
du El Niño traditionnel (Cold Tongue) dans un climat chaud. Ils sont associés 
à différents processus nonlinéaires : le forçage atmosphérique haute fréquence 
(considéré comme « bruit additif ») et des processus purement océaniques. Le 
déclenchement du type Modoki est lié au forçage stochastique dans un climat 
pré-industriel et aux nonlinéarités océaniques dans un climat chaud, cette 
situation s’inversant pour le type Cold Tongue.  
 Ces résultats confirment la pertinence de l’étude des moments statistiques élevés non 
seulement pour diagnostiquer l’impact du changement climatique mais également en tant que  
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Synthèse 
 
métrique pertinente pour explorer les mécanismes nonlinéaires d’interaction d’échelles dans 
les modèles couplés du GIEC. 
 
o La piste d’un mécanisme nonlinéaire d’oscillation est-ouest interdécennale 
 
 L’alternance de blocage saisonnier (« seasonal phase locking ») entre les SST et les 
moments statistiques (variance, asymétrie et α) sur des échelles de temps très basse fréquence 
déjà identifiée dans les données et dans une moindre mesure dans un modèle de complexité 
intermédiaire (chapitre précédent) se poursuit dans la majorité des modèles du GIEC. On a 
également noté que cette alternance basse fréquence se retrouvait dans le type d’événements 
El Niño (Modoki / Cold Tongue). 
 Dans ce cadre nonlinéaire, on peut envisager la possibilité d’un changement de 
régime dans la dynamique d’ENSO au cours des dernières années. En effet, alors qu’au cours 
du 20ème siècle émergeait un comportement privilégié de blocage saisonnier à l’est, 
l’ensemble des modèles du GIEC exhibe un blocage saisonnier à l’ouest sous des hypothèses 
de réchauffement climatique. Ce blocage et le changement dans l’amplitude des cycles 
saisonniers induit par cette modification des mécanismes nonlinéaires ne semblent pas 
dépendre de la concentration de gaz à effet de serre dans l’atmosphère (au moins jusqu’à un 
quadruplement). Ce comportement illustre ainsi un effet seuil également mis en évidence dans 
la forme et l’amplitude des structures géographiques de nonlinéarités, qui restent constantes 
entre des scénarios assumant un doublement ou un quadruplement des concentrations de gaz 
à effet de serre. 
 
o Toujours en quête d’un mécanisme nonlinéaire associé à α 
 
 Alors que les termes nonlinéaires relatifs au principaux feedback d’ENSO 
(thermocline et zonal advective) peuvent permettre d’expliquer en partie la modulation 
décennale d’ENSO et les changements d’asymétrie imputables au réchauffement global, le 
mécanisme responsable des variations interdécennales d’α reste toujours indéterminé. 
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Chapitre V. Rectification de l’état moyen du 
Pacifique équatorial est et du système 
d’upwelling de Humboldt par l’activité intra-
saisonnière 
 
 
V.1.Préambule 
 
 Dans les chapitres précédents, nous nous sommes intéressés à des mécanismes 
d’interaction d’échelles impliquant l’ensemble du système couplé du Pacifique tropical. En 
particulier, nous montrons d’une part que la propension du système couplé à produire des 
événements extrêmes (qui est liée à la nature même d’ENSO) dépend de l’état moyen, et 
d’autre part que les nonlinéarités d’ENSO (mesurées par cette même propension du système 
couplé à produire des événements extrêmes) peuvent induire un résidu participant à la 
modulation basse fréquence de l’état moyen. Ce mécanisme est transposé au cycle saisonnier 
de température et à sa modulation : en particulier nous montrons que les cycles saisonniers de 
la variance d’ENSO et de ses nonlinéarités sont modulés à basse fréquence. Nous nous 
intéressons ici à un autre type d’interaction d’échelles, celle entre la variabilité intra-
saisonnière océanique et l’état moyen et la circulation moyenne dans le Pacifique tropical est. 
Cette étude est motivée par deux aspects : 1) d’une part, parmi l’ensemble des processus 
étudiés jusqu’à présent dans cette thèse, nous souhaitons étendre le spectre des échelles de 
temps vers les haute fréquences pour l’étude des processus nonlinéaires dans les tropiques, 2) 
d’autre part, la région du Pacifique tropical est au cœur des préoccupations de la communauté 
scientifique qui s’intéresse à la variabilité climatique (cf. projet 
VOCALS/VAMOS/CLIVAR). En particulier, cette région pourrait être le siège de processus 
dit d’upwscalling par lesquels la variabilité à l’échelle régionale peut influencer la variabilité 
climatique (cf. Toniazzo, 2010). Elle accueille par ailleurs l’écosystème le plus riche du point 
de vue des ressources halieutiques (cf. Figure V.1), ce qui en fait une région sensible du point 
de vue des impacts sociétaux. 
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V.1.1.Eastern tropical Pacific climatic specificities 
 
 The Eastern Equatorial Pacific (hereinafter EEP) is characterized by a zonal band of 
equatorial minimum Sea Surface Temperature (SST) known as the Cold Tongue (hereinafter 
CT). The latter appears as an outstanding feature of the EEP as it can be considered as an 
extension of the cold upwelled waters of the Humboldt Current System (HCS hereinafter), 
located off Peru and Chile coasts. The CT region is of significant interest for oceanographic 
and climatic studies. On the first hand, as mentioned by many recent works (Fiedler and 
Talley, 2006; Karnauskas et al., 2007, among others), the CT plays a significant role in global 
hydrological and biogeochemical cycles, impacting the formation of cloud, precipitation and 
thus the surface and near-surface oceanic productivity in this region. These topics are 
currently under investigation within the frame of the VOCALS international program2. On the 
other hand, it can be considered as a key element connecting the equatorial Pacific variability 
to the HCS climate variability. Actually, the South American coast behaves as an extension of 
the equatorial wave-guide on a wide range of frequencies (Shaffer et al., 1997; Pizarro et al., 
2001, 2002; Vega et al., 2003). The HCS, which represents the most productive Eastern 
Boundary Currents region (Figure V.1), is then directly under the influence of equatorial 
perturbations. The mechanisms by which remote equatorial forcing impacts the regional 
circulation of the coast of Peru and Chile are not yet fully understood by the scientific 
community. 
                                                 
2 The VAMOS Ocean-Cloud-Atmosphere-Land Study (VOCALS) is an international CLIVAR program the 
major goal of which is to develop and promote scientific activities leading to improved understanding of the 
South Eastern Pacific coupled ocean-atmosphere-land system on diurnal to inter-annual timescales. 
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Figure V.1. Primary production in Chlorophyll-a concentratin (mg/m3). Mean over 1995-2005. Data are from 
the SEAWifs satellite. 
 
 In particular, most Ocean General Circulation Models (OGCMs) and Coupled General 
Circulation Models (CGCMs) produce a significant cold bias in this CT region, along with an 
exaggerated westward extent (Stockdale et al., 1998; Meehl et al., 2001; Karnauskas et al., 
2007; Ye et Hsieh, 2008). Not surprisingly, this cold bias is also reported in the tropical part of 
the HCS, i.e. in the Peru System (Mechoso et al., 1995; Maes et al., 1997). While some 
authors suggest the importance of lateral and vertical mixing (Maes et al., 1997; Cravatte et 
al., 2007, Noh et al., 2005) in modifying the structure of equatorial currents and thus the 
dynamics in this region, others put forward the relevance of the bathymetric feature 
represented by the Galapagos Islands (GI hereinafter) (Eden and Timmerman, 2004; ET04 
hereinafter; Karnauskas et al., 2007). 
 Actually, since there are directly located on the equator, this archipelago provides a 
topographic barrier for Southern Equatorial Current (SEC) and Equatorial Under Current 
(EUC) (see Strub et al. (1998) for a quick view of these currents pathways). Because the 
thermocline is shallow in this region, a realistic representation of the mean equatorial currents 
and of the vertical stratification is required for properly simulating SST (Clement et al., 
1996). Moreover, it has been demonstrated in recent studies based on lagrangian diagnostics 
that water masses which compose the EUC, feed in part the Peru Chile Under Current 
(PCUC) (Croquette, 2006; Montes et al., 2010). This also emphasizes the strong link between 
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the equatorial variability and the HCS variability. Despite the possibility that the equatorial 
circulation may be changed by topographic features such as the GI, the latter hardly reach the 
surface in most of OGCMs/CGCMs, mainly due to the too coarse longitudinal resolution. 
This has the potential to lead to a limited skill of these models to represent the CT vertical 
structure and thus its dynamics. Indeed, by obstructing the EUC, GI constrains the equatorial 
Pacific thermodynamical adjustment in a way that tends to reduce the meridional overturning 
circulation, and therefore the entertainment mixing, leading to a warmer SST in the CT region 
(Karnauskas et al., 2007; hereinafter K07). Considering the sensitivity of the tropical Pacific 
system to the zonal contrast of SST along the equator (in particular, it determines the ENSO 
stability, cf. Jin and An, 1999), these processes at regional scales have to be 
considered/evaluated with regards to their rectified effect on the mean state. 
 High resolution regional modelling is required to tackle such issues. Actually, an 
increased resolution will allow to properly include GI bathymetry and to enhance mesoscale 
processes involved in lateral/vertical mixing and diffusion and thus to better account for the 
CT dynamics.  
 
 
V.2.Methodology 
 
V.2.1.Regional modelling with ROMS 
 
 The numerical quasi-equilibrium solutions we analyzed were obtained with the 
regional model ROMS (Regional Oceanic Modeling System) (Shchepetkin et McWilliams, 
2003). The primitive equations are discretized on a three dimensional Arakawa (C type) grid 
with horizontal curvilinear and vertical sigma coordinates. Sigma coordinates are terrain-
following to allow a better vertical resolution than z-coordinates. However, these coordinates 
lead to some discrepancies in the computation of horizontal pressure gradient in the vicinity 
of strong slopes. This issue has recently been addressed by splitting advection scheme from 
diffusion scheme, the latter being represented by a 4th order biharmonic scheme (cf. 
Marchesiello et al., 2009). Barotropic and baroclinic components are also spitted, with a 
smaller time-step for the latter component. The vertical mixing is parameterized with a KPP 
profile (KProfile Parametrization, cf. Penven et al., 2006). The vertical diffusion terms are 
solved through a semi-implicit Crank-Nicholson scheme. The 3rd order upstream biased 
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advection scheme offers the possibility to include an implicit diffusion and thus to limit 
dispersion (Shchepetkin and McWilliams, 1998). The model is less dispersive and 
consequently allows small-scale structures development. This is instrumental for a better 
representation of mesoscale and submesoscale processes. 
 
V.2.2.Modelling strategy 
 
 The main objective of this chapter is to document the mechanisms that can have a 
rectified effect on the EEP mean state. Two main mechanisms are considered here: 
mechanisms associated with GI bathymetric features which have been suggested to be 
responsible for the CT cold bias in some models (K07, ET04) and mechanisms associated 
with vertical processes and more particularly those related to intra-seasonal activity through 
the propagation of Equatorial Kelvin waves. We then designed several ROMS configurations 
retaining or removing the archipelago from the domain topography spanning the region 
between 5°N and 18°S and between 105°W and 68°W (cf. Figure V.2) at an horizontal 
resolution of 1/6° with 32 vertical levels. The “NOGALA” run has the exact same 
characteristics than the so-called “GALA” run but excluding all bathymetric features above 
3000m depth, in the vicinity of the archipelago (95ºW-80ºW; 5ºN-2ºS). This area in the 
NOGALA experiment has been smoothed (analogous to Marchesiello et al., 2003) to satisfy 
the condition 10.0/ <hhδ (Beckman and Haidvogel, 1993) in order to limit the possible 
triggering of instability waves resulting from strong shears in currents in the neighbourhood 
of the “shaved” bathymetry. The latter is interpolated from the Etopo2 database (Smith and 
Sandwell, 1997) in both configurations. We also considered climatological and various 
realistic forcing for the Open Boundary Conditions (OBC) to evaluate the ability of Intra-
seasonal Equatorial Kelvin Waves (IEKW) in rectifying the Eastern tropical Pacific mean 
state and annual cycle (cf. Table V.1). Except for the OBC, all surface forcing, i.e. wind 
stresses and fluxes, were maintained rigorously similar within the different configurations 
which allows sensitivity experiments to the equatorial forcing variability. The model is forced 
with heat fluxes and fresh water fluxes from NCEP2 reanalyses every 6 hours (Kanamitsu et 
al., 2002). The wind stresses comes from QuikSCAT satellite scatterometer data with a daily 
resolution (Liu et al., 1998). The three lateral open boundaries are forced using Mercator 
reanalyses (Derval et al., 2005). Three experiments are considered that differ from the 
temporal resolution and characteristics of the lateral boundary conditions: The first 
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experiment uses the Mercator outputs with a 3 days resolution whereas the second one 
considers monthly-average. The third experiment uses a monthly mean climatology derived 
from the Mercator reanalysis. We applied a bulk formula following COAMPS model 
(COAMPS, 1997) which relies on Liu et al. (1979) and Dickey et al. (1994) parameterization. 
It represents the first step of ocean-atmosphere coupling, as it only considers the rectification 
of heat fluxes (sensible and latent heat fluxes) by the simulated SST. For the initialization, the 
potential temperature and salinity fields from WOA 2005 were used. The simulation was 
performed from January 2003 to October 2008 after 3 years spun up (until the model solution 
reached a statistical equilibrium in terms of upper ocean stratification and eddy kinetic energy 
levels). 
 
 
Figure V.2. Bathymetry of the model configurations including the archipelago (left panels - GALA) and (right 
panels - NOGALA) without the Galapagos archipelago 
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Configurations Merca 3days Merca Mens MercaClim 
Period (after spin-ups): 2003/01 => 2008/10 2003/01 => 2008/10 2003/01 => 2008/10 
Wind stresses: QuikSCAT daily QuikSCAT daily QuikSCAT daily 
Heat flux: NCEP 6hours NCEP 6hours NCEP 6hours 
Bulk formula: yes yes yes 
Open Boundaries Conditions: Mercator reanalyses 
(ORCA025). Frequency: 3 
days 
Mercator reanalyses 
(ORCA025) Frequency: 
monthly 
Mercator reanalyses 
(ORCA025) Climatology
Table V.1. Description of the model experiments. All the simulations were performed with a bathymetry 
including the Galapagos archipelago and with a “Galapagos-shaved bathymetry”, as represented by the Figure 
V.2. 
 
 Since the focus is here on the role of intra-seasonal variability of equatorial origin onto 
the regional circulation of the eastern tropical Pacific, the OBC at the western boundary need 
to be evaluated and documented. To have some insights on the signals coming into the 
different configurations, the Figure V.4 provides Hovmuller diagrams of SSH and zonal 
velocity from the western OBC at the Equator (Figure V.3) and at 12°S (Figure V.4). The 
Figure V.3 clearly illustrates the seasonal and interannual variability of the EUC whose core 
is located at ~50m. Note also the relatively large variability at high-frequency (fc< (1 yr)-1). At 
12°S (Figure  V.4), the variability is much weaker in the upper layer. On the other hand, the 
variability is relatively larger below ~200m. 
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V.2.3.OBC 
 
Figure V.3. Western OBC at the Equator as summarized by the sea level heights (in m) and the zonal velocity (in 
m/s) for Merca 3days run (the 2 upper panels) and for the Merca clim run (the 2 lower panels). 
 
Figure V.4. Same as Figure V.3 but for the western OBC at 12°S. 
 
 This may reflect the vertical propagation of the extra-tropical Rossby waves at 
seasonal to interannual timescales (Dewitte et al., 2008: Ramos et al., 2008). It thus 
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corresponds to variability (energy flux) going out of the domain of interest at the western 
OBC. The energy flux associated with the mean eastward circulation and the EKW in 
Mercator is the one to be considered here for interpreting the regional model solution. In the 
following, we first focus on the analysis of the EKW variability in Mercator reanalyses. 
The Figure V.5 presents the total SLA over the simulation period along with the 
contribution of the first three modes of Kelvin waves. The EKW was estimated from the 
horizontal and vertical decompositions of the model variability in a way similar to Dewitte et 
al. (2003). The results indicate that the first three modes of the EKW can explained up to 30% 
of the variance in total SLA, which indicates that a significant part of the signal entering our 
domain can be attributed to the Kelvin waves’ activity. We can also note the preponderance of 
higher baroclinic modes in the eastern part of the Pacific basin which is due to the shallow 
thermocline in this region (Figure V.5.e). 
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Figure V.5. Hovmuller Time-Longitude (across the Pacific until the western OBC of ROMS domain) of Sea 
Level Anomalies during the simulation period (a.). Contribution of Equatorial Kelvin waves to SLA anomalies 
for the 1st baroclinic mode (b.), the 2nd baroclinic mode (c.) and the sum of the first three modes (d.) Scale 
Range is indicated below each panel, and the contour is every 5 cm. Explained variance of the first (red line), 
second (blue line), third (green line) and the summed contribution of the first three baroclinic modes of Kelvin 
wave (black line) with respect to the total sea level anomalies. 
 
 To analyze the propagating features and the dominant frequencies of the estimated 
EKW entering the regional domain, we performed a bivariate space-time spectral analyzes 
(Hayashi, 1982) along the equator for the high-pass (fc = 1 yr-1) first two most energetic 
baroclinic modes. Results are displayed in Figure V.6. These diagrams reveal the presence of 
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long-wave length (k < 2) Kelvin waves at ~90, ~70, ~50 days-1 for the first baroclinic mode, 
and ~100 and ~50 days-1 for the second baroclinic mode. Note that, as the latitudinal extent of 
GI is much smaller than the Rossby radius, Cane and Du Penhoat (1982) showed that these 
islands could not significantly and in a straightforward manner affect long wave propagation. 
Thus, the GI bathymetric features could not directly alter the characteristics of IEKW 
evidenced here. The presence of dominant EKW at ~70 days-1 for the first mode is consistent 
with the study by McPhaden and Taft (1988) and the presence of dominant EKW at ~100 
days-1 for the second mode is consistent with the study by Cravatte et al. (2003). The 
theoretical dispersion curve fits with most spectral density peaks except for the ~90 days-1 for 
the first baroclinic mode which is believed to be due to the modal dispersion associated with 
changes in stratification (Dewitte et al., 1999). 
 
 
Figure V.6. The space-time power spectral density of the Kelvin waves (at the Equator) for the 2002-2008 
period and for the first (left panel) and second (right panel) baroclinic modes. Theoretical dispersion curves for 
Kelvin waves using the zonally averaged phase velocity as derived from the vertical mode decomposition are 
plotted with a thick white line. 
 
 These diagnostics confirm the presence of EKW and particularly IEKW at the 
entrance of our regional domain, and thus the relevance of the OBC constraining our 
simulations. Actually, the Figure V.7 illustrates the major contribution of IEKW to the total 
EKW over the period 2000-2008, with almost 50% of the total EKW variance being 
explained by the IEKW of the first three baroclinic modes. Note that there is some evidences 
of an increased activity of the IEKW in the last decades (see Figure V.8 adapted from Dewitte 
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et al., 2008) which may explain that over the 2000-2008, we find a significant contribution of 
the IEKW to the SLA variability along the equator. This also confirms to some extent the 
hypothesis expressed at the end of the previous chapter. Actually, the period subsequent to the 
1998/1999 shift may be considered to be symptomatic of global warming, as we diagnose an 
eastward extension of the Warm Pool as well as an increased frequency of El Niño Modoki 
events. This increase in intra-seasonal activity is therefore likely to be due to an increased 
activity of MJO under these hypotheses. We will continue this discussion in the following 
chapter. 
 
Figure V.7. Explained variance of the first (red 
line), second (blue line), third (green line) and the 
summed contribution of the first three baroclinic 
modes (black line) IEKW (high-pass-filtered EKW 
with fc = 1 yr-1) with respect to the total EKW 
 
 
 
 
 
Figure V.8: Evolution of the intraseasonal equatorial Kelvin wave activity as derived from the SODA Reanalysis 
for two main waves: (top) the first baroclinic mode Kelvin wave in the 60 to 70 days-1 frequency band and 
(bottom) the second baroclinic Kelvin wave at the 100 to 120 days-1 frequency. The reader is invited to refer to 
Dewitte et al. (2008) for details on the method to derive the wave activity index. The linear trend is shown (red 
line) for both series (Adapted from Dewitte et al., 2008). 
 
 The above results will be used for the interpretation of the regional simulations, in 
particular for inferring the impact of the intra-seasonal variability on the eastern tropical 
Pacific mean state. 
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V.3.Model validation 
 
 In this section, some diagnostics are provided in order to asses the realism of the 
simulations. The GALA Merca 3days simulation is used as a benchmark. We first compare 
the simulated SLA with Mercator simulation used to constrain the ROMS OBC and with 
TOPEX/JASON SLA product. The results are presented in Figure V.9 for the whole domain, 
in Figure V.10 for a zoom on the equatorial band and in Figure V.11 for a zoom on the coastal 
band. Globally, the Mercator and ROMS simulations lead to similar results as the values for 
rms difference and the correlation lay within the same range over most of the domain. But the 
agreement between observations and model is larger in ROMS than Mercator along the coast 
(in a ~200km fringe) with correlation values increased by ~0.15 on average and the rms 
difference decreased by ~0.01 m2. 
 In the equatorial band (5°S-5°N), the ROMS integration does not lead to a significant 
improvement of simulated sea level anomalies compared to Mercator reflecting the 
prevalence of linear dynamics in this region. 
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Figure V.9. Maps of RMS difference (left panels) and correlation (right panels) for sea level anomalies between 
TOPEX/JASON and ROMS GALA Merca 3days run (bottom) and between between TOPEX/JASON and 
Mercator (top panels). Anomalies are detrended and relative to the seasonal cycle estimated from the 
contribution of the annual and semi-annual harmonics to sea level. Units are m² for rms difference. 
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Figure V.10. Same than previous caption (Figure V.9) for the equatorial band. 
 
Figure V.11. Same than previous caption for the coastal band. 
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Figure V.12. Map of mean SST (2003-2008) for the run including the Galapagos archipelago with the 3 days 
OBC (left panel), for Reynolds reconstruction (middle panel) and for Mercator run (right panel). 
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 We now look at the thermal structure of the GALA Mercator 3 days simulation. The 
Figure V.12 displays the mean SST over the considered period for the Reynolds 
reconstruction and for both Mercator and ROMS simulations. It allows identifying a cold bias 
of about 1.5° in the regional simulation. 
Figure V.13. Mean temperature (2003-2008) in the first 400 meters at 105°W (left panel) and 95°W (right 
panel) for Roms Gala 3days (red line), Mercator run (cyan line) and TAO (magenta line).  
 
 Differences in mean upwelling conditions between model and observations (Figure 
V.12) may originate from biases in oceanic boundary conditions as illustrated in Figure V.13. 
In particular, biases in vertical structure variability (associated with a too diffuse thermocline) 
are associated with a misrepresentation of the energy distribution on the baroclinic modes and 
associated amplitude of the equatorial Kelvin wave. It is beyond the scope of the present 
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chapter to investigate such an issue. Despite this underestimation of modelled surface 
temperatures with respect to the data, the main oceanographic features of the region, the 
equatorial temperature front, coastal upwelling along the Peruvian coast, and the intrusion of 
cold waters from the South by the means of the Humboldt Current, are realisticaly reproduced 
in our GALA Merca 3days configuration. Furthermore, the fact that we used a bulk 
formulation between SST and heat fluxes rather than a classical nudging condition may be 
responsible of an increased drift of the model from climatologic conditions. As the objective 
here is to evaluate the sensitivity of the simulated mean state and circulation to the OBC 
caracteristics, this is not detrimental for the study. Note also that the use of the bulk formula 
will ensure the consistency of the fluxes at the air-sea interface, which provides a more 
realistic physical framework to assess such sensitity. 
 
Figure V.14. Left panel: Oceanic circulation scheme for the Eastern Tropical Pacific, adapted from Kessler 
(2006) and Montes et al. (2010). Solid lines indicate surface currents and dotted lines show subsurface currents. 
NECC: North Equatorial Countercurrent; SEC: South Equatorial Current; EUC: Equatorial Undercurrent; 
pSSCC: primary Southern Subsurface Countercurrent; sSSCC: secondary Southern Subsurface Countercurrent; 
PCC: Peru Coastal Current; POC: Peru Oceanic Current; PCUC: Peru-Chile Undercurrent; and PCCC: Peru 
- Chile Countercurrent.  Right panel: Stream function at 90m depth (solid line), and at 250m depth (dashed line) 
for the mean circulation of run GALA Merca 3days (average on the 2003-2008 whole period). 
 
 We now compare the mean circulation from the GALA Merca 3days ROMS 
integration (Figure V.15 and 14 right panel) with a climatological circulation of the domain 
compiled from various studies (see right panel of Figure V.13, Kessler, 2006; for a schematics 
of the main currents in the area and Montes et al., 2010 for a good review of studies dealing 
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with this topic). The main currents are well represented (both in position and intensity) by our 
simulation especially the branches that allow connecting the equatorial region with the 
Humboldt Current System. This ensures that the equatorial dynamics is well passed on to our 
regional configuration. This is worth noting since many studies highlight the fact that the Peru 
Chile Under Current (PCUC hereinafter), which controls to a large extent ecosystems 
variability in the HCS (Chavez et al., 2008), is mainly fed by the lower layers of the EUC 
(Fiedler and Talley, 2006; Lukas, 1986; Wyrtki, 1963) and both SSCCs branches (Lukas, 
1986, Toggweiler et al., 1991). This emphasizes the strong connections between the South 
Eastern Pacific and equatorial dynamics. In the opposite view, the previous chapters 
undelined the importance of the mean state of this region (essentially the vertical 
stratification, ξ in Timmerman et al. (2003) formalism) for equatorial dynamics and ENSO 
stability, through upscaling effect and cross-scale communication. This also confirms our 
regional modelling strategy as in coarse resolution OGCMs, the thin subsurface currents of 
interest (which do not exceed a width of 2 degrees, cf. Figure V.15.c) are poorly resolved. 
Hence, the study of the dynamics of this region (which takes place within a roughly 20x20 
degrees area) requires a higher resolution modelling. Interestingly, in this high resolution run, 
we can observe two PCUC feeding branches which have not been reported in the literature (to 
our knowledge), one around 12°S and the other around 14°S. 
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Figure V.15. a. Maximum amplitude (m.s-1) (a.) and depth (m) (b.) of subsurface current having a direction 
comprised between the 80° and 190° (direction referenced to the North) (see red-filled quarter in the round of 
the upper plot). Meridional cross section of zonal currents averaged between 86°W and 87°W (c.). Main 
eastward currents are spotted. 
 
 After the presentation of the modelling stategy and the evaluation of the realism of the 
model configurations, we will now concentrate on the sensitivity of the regional mean state 
(mostly vertical stratification and circulation) to the sampling of boundary forcings. 
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V.4.Sensitivity of the Eastern tropical Pacific mean state to 
open boundary conditions and topography 
 
V.4.1.Annual cycle 
 
 We first evaluate the ability of the intra-seasonal variability in modifying the SST 
seasonal cycle in the EEP and HCS. We thus average the SST seasonal cycle over an 
equatorial and a coastal domain as illustrated by the upper panel of Figure V.16. We observe a 
significant modification of these seasonal cycles in both their amplitude and their phase 
(Figure V.16, lower panels). The high frequency tends to make the austral spring and winter 
conditions more persistent at the equator (only winter conditions in the HCS). To a lesser 
extent, the same tendencies can be observed as we properly include the GI into the grid. 
 
 
Figure V.16. SST 
seasonal cycles for the 
different experiments 
averaged over two 
main regions 
(represented by the 
white rectangles on the 
upper panel): an 
equatorial region 
(lower left panel) and 
a coastal region 
(lower right panel). 
Seasonal cycles are in 
red for Gala Merca 
3days, in green for 
Gala Merca Month 
and in blue for Gala 
Merca Clim. Full lines 
respectively dashed 
lines stand for Gala 
respectively Nogala 
experiments. 
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 Considering the previous chapters, it is likely that both intra-seasonal variability and 
the Galapagos archipelago may lead to a rectified effect onto the ENSO cycle through their 
impact on the EEP seasonal cycle and the change in the seasonal phase locking of ENSO. As 
far as the GI are concerned, it appears consistent with a recent modelling study (but with 
totally different modelling approach). Actually Karnauskas et al. (2008) show that the 
inclusion of GI bathymetric features into an OGCM and an hybrid coupled model leads to a 
modification of both ENSO amplitude and frequency (which shifts from a biennial to a quasi 
quadrennial band). Considering the larger sensitivity of our model configuration to the time 
sampling of the OBC than to the GI, our results suggest that comparable changes in ENSO 
may be also induced by the IEKW activity through their impact on the climatological SST in 
the east. 
 
V.4.2.Mean circulation 
 
 In order to have some quick insights of the Eastern Pacific mean circulation sensitivity 
to OBC sampling and to bottom topography, we investigate the main characteristics of the 
most significant eastward mean undercurrents for GALA Merca 3days, NOGALA Merca 
3days and GALA Merca clim. The amplitude and depth of these currents are presented in the 
Figure V.17. 
 Two striking features arise from these plots: 1) the inclusion of GI tends to spread the 
branches south of the equator that feeds the PCUC. In particular, the average maximum 
eastward circulation is increased by ~15% within 5° S and 10°S in the GALA run compared 
to the NOGALA run. However, the mean currents pattern is not too much altered between 
GALA and NOGALA configurations. 2) the OBC high frequency sampling leads to the 
revitalization of the EUC-PCUC connection comparable to the one observed between GALA 
and NOGALA. Actually, the intra-seasonal variability seems to drive the south Tsuchiya jet 
(around 8°S) dynamics, since it is well marked in the 3 days run and missing in the 
climatological configuration. The latter is nonetheless characterized by a stronger north 
Tsuchiya jet which directly impacts the South American coast, possibly generating alongshore 
recirculation. 
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Figure V.17. Maximum amplitude (m.s-1) (a.) and depth (m) (b.) of subsurface current having a direction 
comprised between the 80° and 190° (direction referenced to the North) (see red-filled quarter in the round of 
the upper plot). for two different configurations: Gala Clim Merca (left panels), Gala 3d run (middle panels) 
and NoGala 3d run (right panels). 
 
 In order to characterize further and quantify the change in the mean circulation in the 
eastern Pacific associated with both the presence of the Galapagos and the intra-seasonal 
equatorial variability, we provide an estimation of water mass fluxes of the main sub-surface 
currents for each run. In particular, we aimed at determining the feeding sources of the PCUC 
water (Montes et al., 2010). The Eulerian approach is not appropriate here because the flow is 
three-dimensional, non stationary and turbulent, so that recirculation processes at fine scale 
can take place, which may biases the estimate from the pathways and trajectory as derived 
from Eulerian velocity fields. Such limitation calls for the use of Lagrangian trajectories 
diagnostics. To do so, a ROMS-offline tracking module is used to perform numerical 
Lagrangian (float) trajectories from stored ROMS velocity fields (Capet et al., 2004; Carr et 
al., 2008). We assume the float to be neutrally buoyant. They can be advected either forward 
or backward in time by the 5-days average velocity field linearly interpolated at float 
Chap. V : Etat moyen du Pacifique tropical Est et variabilité intra-saisonnière 
 
 220
locations. This kind of Lagrangian approach has already been proven to be a useful method 
for studying the origin and the fate of water masses (Blanke et al., 2002). 
 We then released numerical floats in the core of the PCUC flow, between 50 and 200 
m depth in the orange-speckled domain (12°-14°S) (cf. Figure V.18). The floats were tracked 
backward in time for 3 years (2003-2005) to distinguish from which feeding branch they 
came from (as displayed by the coloured rectangles in the Figure V.18). Before counting the 
floats, we applied a preliminary selection: we restricted the counting to the floats that 
remained at least 2 months within their domain (‘host branch’) after March 2003. 
 
 
 
 
Figure V.18. Examples of spaghetti 
diagrams showing typical routes 
(and depth in [m]) of main eastward 
subsurface currents float 
trajectories that fed the PCUC 
between 12°s and 14°S. Passive 
floats trajectories were integrated 
backwards from the initial floats 
positions randomly set in the 
orange-speckled domain 
 
 
 The visual inspection of Figure V.15, 17 and 18 along with previous studies by 
Croquette (2006) and Montes et al. (2010) helped us identifying eight possible sources for 
PCUC waters. The reader is inviter to refer to Figure V.18 to locate these plausible origins 
and to have a look at some examples of floats trajectories. The originality of this specific 
modelling study is the emergence of two southern branches which can be regarded as tertiary 
and quaternary southern subsurface countercurrents, i.e. new Tsuchiya jets. 
 The backward Lagrangian experiments highlight the distinct sources of the PCUC 
(and HCS water masses to a larger extent). The statistics are summarized in Table V.2. They 
confirm the conclusions inferred from Figure V.17. Actually, both the inclusion of Galapagos 
archipelago and the high frequency forcing (essentially equatorial and related to IEKW) tend 
to revitalize the meridional structure of zonal eastward undercurrent. When all the equatorial 
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variability is injected through the western OBC, the PCUC feeding sources are spread 
between all the jets previously identified. However, consistently with Montes et al. (2010), 
the northern and southern Tsuchiya jets along with the 12°S branch are identified as 
privileged PCUC waters providers, which puts the EUC role in feeding the PCUC into great 
perspective. This meridional spread of eastward subsurface flow by intra-seasonal equatorial 
variability prevents the EUC and Tsuchiya jets (especially the northern one) from being over 
energetic. Consequently their impact on the South American coast is damped which prevent 
the formation of alongshore recirculation cells. That’s why we observe an all the more 
reduced provenance of floats from the alongshore domain so as the OBC are realistic. 
However, we cannot exclude the possibility of an artefact from the pathways identification, 
associated in particular with the residence time criterion. To some extent, the same 
conclusions can be inferred as far as the role of the GI bathymetry is concerned, namely a 
tendency to boost the meridional repartition of zonal undercurrents. This is consistent with 
K07 which highlighted an increased amplitude of the meridional overturning circulation when 
the GI were included into the grid. High frequency variability and GI bathymetric features 
seem to act together to favour lateral mixing and to split the EUC and northern Tsuchiya jets 
in various zonal jets. This work also extends Montes et al. (2010) study. In their 
climatological experiments, they identify that the PCUC is fed directly to about 30% by the 
three subsurface equatorial sources (EUC, pSSCC, sSSCC) which is actually consistent with 
our “OBC-smoothed” experiments (Merca Month and Merca Clim). This percentage rises 
until 40% when all the equatorial variability is passed on to our regional configuration, 
underlining the importance of intra-seasonal activity on the mean circulation in both the 
equatorial and coastal regions. 
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 Gala 3d Nogala 3d Gala 
month 
Nogala 
month 
Gala clim Nogala 
clim 
Privileged 
mechanism 
Northern 0 0 0 0 0 0 - 
EUC 1.99 0.40 0.19 0.44 0.05 0.40 OBC 
Tsuchiya jet North 29.58 24.45 26.73 18.60 19.48 14.98 OBC 
Tsuchiya jet South 9.74 3.78 8.95 8.23 8.86 6.99 Bathy 
12°S branch 11.88 10.07 9.96 6.79 7.26 9.91 Bathy/OBC 
15°S branch 1.72 1.19 0.19 1.95 0.87 0.70 OBC 
Southern 1.36 2.58 4.03 2.20 1.42 1.85 ? 
Along shore 43.74 57.52 49.94 61.79 62.07 65.21 Bathy/OBC 
Table V.2. Feeding sources of the PCUC obtained from the backward experiment (3-days average). The table 
shows the percentage of floats associated with each source by each solution. The last column shows the more 
influential process acting on the undercurrent dynamics. 
 
V.4.3.Mean Peruvian upwelling 
 
 We now diagnose the impact of intra-seasonal variability and GI bathymetry on the 
Peruvian upwelling system. We define an index relevant for the upwelling intensity: the mean 
(over the 2003-2008 period) SST gradient averaged over the first 100 km offshore. Results 
are displayed in Figure V.19. This caption allows identifying three specific regions in terms of 
upwelling intensity, 5°S-9°S, 9°S-15°S and 14°S-15°S. All model solutions lead to 
comparable meridional variability of the mean upwelling, that is a more intense upwelling in 
the northern and central Peru than in the 14°S-17°S region. Whereas the more intense 
upwelling rate in the central Peru has to be associated to a large extent to the more intense 
along-shore winds in the Pisco region, in the Northern Peru it may be related to some extent 
to the influence of the equatorial variability as will be discussed later on. Despites this overall 
agreement of the meridional profiles of the upwelling rate between the model configurations, 
some differences can be noted. They largely depend on the considered regions. In the northern 
part of the domain, the “OBC smoothed” runs tend to favour a more intense upwelling, 
whereas the central region displays an opposite behaviour, i.e. an intensification of the 
upwelling in the realistic configuration. This illustrates the difficulty to isolate a privileged 
tendency from just SST which is influenced by both the dynamics and the heat fluxes. 
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Figure V.19. Mean alongshore upwelling 
index over the period 2003-2008 for the 
different configurations. The upwelling 
index is calculated as the SST gradient 
(averaged on 100 km offshore) in ºC/km 
(
dx
x
SST
km∫ ∂∂100 ). The more negative the 
index, the more intense the coastal 
upwelling. 
 
 The interpretation of the 
differences between the various runs may be better depicted from the inspection of subsurface 
properties, especially the PCUC characteristics (Figure V.20). The results of Figure V.20 
indicates an overall similar characteristics of the PCUC, that is a tendency for increasing 
depth with latitude and a maximum intensity in the region 9° and 15°S. This is comparable to 
other modelling studies (Dewitte et al., 2008). Whereas the intensity of the PCUC is 
comparable between all runs, the PCUC core depth appears shallower in the simulation using 
climatological OBC than in the other runs all along the coast. This may have consequences on 
the energy balance associated with the baroclinic instability. In particular, this shallower 
tendency for the PCUC depth in the climatological OBC run is quite contradictory. Actually, 
a shallower undercurrent may be associated with an overall rising of the isotherms, 
synonymous of an enhanced upwelling which contradicts the previous diagnostics (i.e. a 
damped upwelling). This may illustrate depth-dependant changes in vertical structure 
associated with the entrance of high frequency variability in the regional domain, and thus a 
possible alteration of equatorial and coastal stratification. 
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Figure V.20. PCUC core amplitude in [cm.s-1] (left panel) and depth in [m] (middle panel) along the Peruvian 
coast (right panel). The PCUC core is identified as the maximum amplitude of mean (average over the 2003-
2008 period) subsurface current having a direction comprised between the 80° and 190° (direction referenced to 
the North) in a 2 degrees offshore fringe. 
 
V.4.4.Mean stratification 
 
V.4.4.a.Galapagos archipelago influence 
 
 The diagnostics of the previous section raised the possibility of a non uniform change 
in the vertical structure induced by GI inclusion in the bathymetry and/or a realistic variability 
at the equatorial entrance of our regional domain. These non uniform changes are likely to 
impact the equatorial stratification which is a key parameter with respect to ENSO stability. 
We therefore diagnose changes in equatorial stratification caused by GI bathymetric features. 
The Figure V.21 presents these differences. 
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Figure V.21. Mean thermal structure differences in [°C] at the equator between the full bathymetry and the 
“shaved-one” for each experiment: Merca 3days (upper left panel), Merca Month (upper right panel) and 
Merca Clim (lower left panel). The white, respectively red dashed lines represent different isotherms (20, 18, 16 
and 14°C) for the GALA, respectively NOGALA configurations. The white stars represent the position and 
intensity of EUC in the GALA configuration, the red circles represent the same in the NOGALA configuration. 
 
 Not surprisingly, the GI inclusion associated with quasi permanent easterlies in this 
part of the domain triggers an upwelling, respectively downwelling located on the west, 
respectively east coast of the archipelago through Ekman dynamics. The downwelling leads 
to an increase in surface temperatures around 0.2°C east of the islands (which is significantly 
lower than the 2°C warming diagnosed by ET04 and K07). Moreover, the EUC route and 
intensity are also modified. The GI deviate and obstruct the undercurrent. The overall effect 
of the presence of these islands is an uprising of the isotherms much more pronounced in 
subsurface, causing significant changes in stratification mainly located east of the 
archipelago. These changes in stratification are all the more prominent so as the OBC 
variability is smoothed. We have to note here that we do not recover K07 nor ET04 results. 
Actually the inclusion of GI does not lead to a significant CT warming at the surface. The 
changes are more prominent at the subsurface than in surface, which may be due to the use of 
the bulk parameterization. However, the surface changes are more important in the 
climatological runs (similarly to ET04 and K07 simulations). In the light of the results of the 
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previous section, we can hypothesize that high frequency enhances lateral mixing and then 
partially damps the effect of these islands. 
 
 
Figure V.22. The same as the previous caption (Figure V.19) for an alongshore section (1.1 degree offshore) 
except for the isotherms (18, 16, 14 and 12°S). 
 
 We now wonder if this change in stratification extends up to the Peruvian coast. We 
thus perform the same diagnostics than above but for an alongshore section (Figure V.22). 
Despite an overall small uprising of isotherms, the differences in stratification induced by the 
presence of GI are very weak. They are enhanced in the case of the high-frequency OBC 
peaking to -0.3°C near the thermocline (approximated here as the 15°C isotherm) at 3°S. 
 These islands do not seem to alter significantly the EEP mean state as proposed by 
former studies. Nonetheless, we have to mention that these studies performed their analysis 
through OGCM configurations with relatively coarse resolution (maximum 1/4° of a degree). 
The increase in resolution and the use of modelling tool well parameterized for representing 
mesoscale dynamics in our case allow the representation of processes possibly acting 
destructively with respect to the mechanisms proposed by these authors. 
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V.4.4.b.OBC sampling influence 
 
 We evaluate the influence of the OBC sampling on the EEP mean state by performing 
similar diagnostics than above but considering only the simulations with realistic topography 
(i.e. including the GI). We display the differences induced by the OBC frequency in the mean 
thermal vertical structure at the Equator (Figure V.23) and along the Peruvian coast (Figure 
V.24). 
 
Figure V.23. Mean thermal structure differences in [°C] at the equator for the full bathymetry experiments 
between Merca 3days and Merca Month (left panel) and between Merca 3days and Merca Clim (right panel). 
The white, respectively blue dashed lines represent different isotherms (20, 18, 16 and 14°C) for the first, 
respectively second configurations. The white stars represent the position and intensity of EUC in the first 
configuration, the red circles represent the same in the second one. 
 
 The results of Figure V.21 indicate first a significant impact of the high-frequency 
variability on the mean state along the equator. It results in an overall warming of the upper 
300m when the reference state is derived from the run using monthly averaged OBC and 
overall cooling when the reference state is derived from the run using climatological OBC. 
Note that the different reference states used here allows estimating in one case (Figure V.21 
left) the impact of intra-seasonal variability for frequency larger than ~60 days-1, in the other 
case (Figure V.21 right) it refers to the impact of the variability including all frequencies 
(except seasonal). In this later case, the frequencies around 90 days-1 and 100 days-1 (see 
Figure V.6) are of particular interest, although interannual frequencies have also to be 
considered. 
 These results also highlight the more significant influence of high frequency 
variability than GI bathymetric features inclusion on EEP mean state. Actually, we recognize 
the same kind of patterns between the two sensitivity tests, i.e. 3days – Monthly and 3days – 
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Climatology. However, the latter tends to increase the vertical differences at the equator with 
differences up to 0.5°C colder around the thermocline in the realistic experiment than in the 
climatological configuration. We also note an overall surface warming but not greater than 
0.15°C, which is still not enough to compensate for the CT cold bias associated with the effect 
of the GI (see Figure V.21). Interestingly, we can distinguish a westward vertical propagation 
of anomalies in both sensitivity tests (more visible with the reference state as derived from the 
simulation with climatological OBC). Although located at the equator, we can suspect vertical 
energy dissipation associated with Rossby waves or modal dispersion. This will be further 
investigated later. The larger difference in mean temperature when the reference state is taken 
from the simulation with climatological OBC, suggests a privileged role of the equatorial 
waves in the [80-100] days-1 frequency range. 
 
Figure V.24. The same as the previous caption (Figure V.21) for an alongshore section (1.1 degree offshore) 
except for the isotherms (18, 16, 14 and 12°S). 
 
 Interestingly, the changes in stratification identified in the equatorial part of the 
domain extend up to the Peruvian coast, with well marked changes in subsurface between 
Gala Merca 3days and Gala Merca Clim and more pronounced modifications in surface 
between Gala Merca 3days and Gala Merca Month. In both equatorial and alongshore cases, 
the difference between Gala Merca Month and Gala Merca Clim (not shown) highlights a 
nonlinear rectification of mean stratification by high frequency variability. This may 
emphasize a nonlinear behaviour associated with intra-seasonal variability. In particular, it is 
likely that the IEKW impacts differently the mixing and advection processes, resulting in a 
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different rectified effect on the mean stratification. For instance, in the upper layer, the 
difference in vertical structure and frequency of the most energetic IEKW (60 days-1 for mode 
1 and 100 days-1 for mode 2) may results in a different contribution to the tendency term to 
the SST.  
 Due to the trapping of the IEKW, these stratification changes expand off the equatorial 
band as evidenced by Figure V.25. The vertical structure at 5°S (latitude of maximum 
amplitude for the Rossby waves of the first baroclinic mode) is also significantly modified by 
the intra-seasonal variability. We can also suspect a vertical isotherms displacements sloping 
downward from east to west suggesting the presence of l=1 Rossby waves at intra-seasonal 
timescales (see the frequency of WKB ray paths plotted in Figure V.25) in the GALA Merca 
3days experiment which possibly trigger vertical propagation of energy fluxes able to rectify 
the regional mean state (with respect to climatological mean state). This confirms that 
timescales interaction mechanisms between intra-seasonal activity and mean state occur in our 
realistic experiment, the so-called GALA Merca 3days. These mechanisms are likely to be 
associated with IEKW related nonlinear processes, especially lateral/vertical mixing and 
energy vertical dissipation of reflected intra-seasonal Rossby waves. 
 
 
 
 
Figure V.25. Mean thermal structure 
differences in [°C] at 5°S for the full 
bathymetry experiments between Merca 3days 
and Merca Clim experiments. The black, 
respectively blue dashed lines represent 
different isotherms (20, 18, 16 and 14°C) for 
the first, respectively second configurations. 
The thick red lines are WKB ray path 
calculated following Dewitte and Reverdin 
(2000) (see their (A3) equation) of the l=1 
Rossby waves in the mean x-z dependant model 
stratification (as evaluated by Brunt-Väisälä 
frequency). 
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 The previous diagnostics emphasizes the strong modification of the EEP and HCS 
mean state due to high frequency variability. To have some further insights on the 
stratification sensitivity to both bathymetric features and equatorial high frequency variability, 
we plot the equatorial vertical structure of Brunt-Väisälä frequency (Figure V.26). 
 
Figure V.26. N² Brunt- Väisälä frequency in s-2 for different configurations at the Equator 
 
 This highlights the change in stratification induced by the Galapagos archipelago and 
by the OBC sampling. We observe a tighter structure for high frequency variability reflecting 
the more diffuse thermocline in our climatological runs. This consolidates the fact that high 
frequency variability, and especially associated with IEKW, has the ability to rectify the 
equatorial vertical structure and thus the whole regional dynamics. This prompts us to 
quantify more precisely the rectified effects of IEKW on the mean baroclinic structure. This 
will be investigated in the following section. 
 
V.4.5.Intra-seasonal Equatorial Kelvin Waves and baroclinic 
mode contributions 
 
 The vertical modes were calculated in a similar way to the method used by Dewitte et 
al. (1999). The reader is invited to refer to this work and to Dewitte et al. (2008) for more 
technical details and method limitations. The baroclinic decomposition was performed for 
each experiment on the entire length of the simulation, for the pressure and zonal velocity 
fields. Note that the following results have to be taken cautiously close to the coast or around 
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GI bathymetric features as the method is not suited in the vicinity of strong slope and 
complicated bathymetry and coastline. Actually, near continental slope, frictions effects have 
the ability to alter the structures of the modes. 
 As a first step, we present the baroclinic mode contribution in terms of zonal current 
variability for the 3d GALA run (Figure V. 27). It indicates that a significant share of the 
variability projects on the second baroclinic mode in the eastern Pacific, which is due to the 
shallower thermocline than in the central Pacific. The summed-up contribution of mode 4 to 
10 has also a significant contribution, which traduces the fine vertical scales of variability in 
the eastern Pacific associated with the termination of the EUC and its shallow depth. The 
Figure V.27 also obviously confirms the decrease in zonal currents variability when our 
regional configuration is constrained by smoothed OBC. The differences in variability 
between the GALA 3d and NOGALA 3d runs for different ranges of frequencies are 
displayed in Figure V.28 (note the different colorbar scales). Whereas the deepest modes do 
not seem to be too much altered by the inclusion of GI, we note a clear decrease of the first 
mode variability (which traduces change in thermocline depth associated with the obstruction 
of the EUC upper layers) especially in the [80-120 days-1] frequencies range (prominent at the 
equator). 
 Second, we quantify the role of the intra-seasonal variability and how it projects onto 
the baroclinic modes. To do so, we look at the variability of the zonal velocity fields 
anomalies with respect to the seasonal and intra-seasonal cycle (Figure V.29), and the 
explained variance of these specific frequencies with respect to the velocity fields averaged in 
the mixed layer (Figure V.30). The IEKW in the [50-60] days-1 frequencies range are more 
associated with the first baroclinic mode and contribute to make the thermocline more diffuse 
(which may explain a part of the mix layer warming in the high frequencies OBC experiments 
– Figure V.23). In contrast, the IEKW in the [80-100] days-1 frequencies range project onto 
the second baroclinic mode which tends to increase the stratification below the thermocline in 
the high frequencies experiments. 
 
Chap. V : Etat moyen du Pacifique tropical Est et variabilité intra-saisonnière 
 
 232 
Figure V.27. Maps of variability of zonal currents (cleared from annual and semi annual harmonic) in m²/s², 
associated with first baroclinic mode, second baroclinic mode, third baroclinic mode and the contribution of 
modes 4th to 9th  for NoGala 3d (upper panels), for Gala 3d run (upper middle panels), for Gala Month (lower 
middle panels) and for Gala Clim.(lower panels) experiments 
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Figure V.28. Maps of differences of zonal currents variability in m²/s², associated with first baroclinic mode, 
second baroclinic mode, third baroclinic mode and the contribution of modes 4th to 9th between Gala 3d and 
Nogala 3d cleared from annual and semi annual harmonic (upper panels) and cleared from monthly mean 
(intra-seasonal anomalies) (f>60 days-1) (lower panels). 
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Figure V.29. Maps of variability of zonal currents in m²/s², associated with first baroclinic mode, second 
baroclinic mode, third baroclinic mode and the contribution of modes 4th to 9th for Gala 3d cleared from 
annual and semi annual harmonic (lower panels), cleared from monthly mean (upper panels). 
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Figure V.30. Explained variance for Pressure fields variability cleared from seasonal cycle (left panels) and 
cleared from monthly mean (right panels) (in %, relative to the velocity fields integrated in the mixed layer) by 
baroclinic mode 1 (upper panels), baroclinic mode 2 (middle up panels), baroclinic mode 3 (middle low panels), 
and the contribution of mode 4 to 9 (lower panels) for Gala. 
 
 
 
 
 In the following section, we will focus on the processes responsible for these changes 
in mean stratification. 
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V.5.Heat budget, mechanisms 
 
 To go further in the identification of physical processes involved in the EEP and HCS 
mean state rectification by the IEKW, we performed an online heat budget for each 
experiment. We restricted this diagnostic (greedy in computation time and storage) to the 
period 2005-2008. This online diagnostic ensures us a closed head budget and the possibility 
to access all the tendency terms of the general temperature equation (advection, diffusion, 
mixing …): 
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where (1) is the temperature rate, (2) the three dimensional advection, (3) the lateral mixing, 
(4) the vertical mixing, and (5) the net heat flux forcing. Note that the lateral mixing will be 
non null only in the sponge layers as the lateral diffusion is only numerical in ROMS to limit 
dispersion (Shchepetkin and McWilliams, 1998). 
 In addition to this on line heat budget, we analysed a heat budget within the mixed-
layer (whose depth is also calculated online by the model). We can interpret it using the 
following simplified temperature equation: 
 
where T represents the ocean temperature and SST the Sea Surface Temperature, (U, V, W) is 
the 3-D velocity field estimated from the simulation, h is the mixed layer depth estimated by 
the model Q the net heat flux. The variables ρ0 and Cp are the mean density and heat capacity 
of the ocean water (ρ0 = 103 kg m-3 and Cp = 4.1855.103 PSI), kv is the vertical diffusion 
coefficient (estimated by the KPP scheme, Large et al., 1994). 
 The first term denotes the temperature rate, the second one the advection terms, the 
third term the entrainment by the change in mixed layer, the fourth term the net heat flux 
forcing and the last one the vertical mixing. 
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V.5.1.Mean equatorial heat budget 
 
 
Figure V.31. Mean heat budget difference at the equator between Gala 3days and Gala Clim. Temperature rate 
(a), total zonal (b), meridional (c), vertical (d) advection and vertical mixing (e et f). 
 
 
Figure V.32 Mean heat budget difference at the equator between Gala 3days and Gala Month. Temperature rate 
(a), total zonal (b), meridional (c), vertical (d) advection and vertical mixing (e et f). 
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Figure V.33. Mean heat budget difference at the equator between Gala 3days and Nogala 3days. Temperature 
rate (a), total zonal (b), meridional (c), vertical (d) advection and vertical mixing (e et f). 
 
 The Figure V.31 and V.32 represent the differences induced by the intra-seasonal 
activity for each term of the mean heat budget. The former (more representative of the activity 
of the [80-120] days-1 frequency range) highlights the contribution of zonal and vertical 
advection in increasing the stratification. The meridional advection has little effect, except 
within the first fifty meters which indicates a significant contribution of Ekman currents. 
Conversely, the latter (Figure V.32) is more representative of the [40-60] days-1 frequency 
range. It indicates that the vertical mixing (in the mixed layer) and the vertical advection 
associated with IEKW (and preferentially the first baroclinic mode on which they project 
more onto) have a clear effect on the equatorial vertical stratification. The vertical advection, 
respectively vertical mixing is responsible for a cooling, respectively a warming tendency in 
the vicinity of the thermocline (below), respectively within the surface. This highlights the 
importance of nonlinearity associated with turbulent vertical mixing in rectifying the eastern 
tropical Pacific mean state (consistent with Cravatte et al., 2007). 
 The Galapagos archipelago tends to have an impact on thermal advection especially 
between the GI and SouthAmerican coast. It remains however hard to distinguish a privileged 
tendency in the mean temperature rate (Figure V.33). 
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V.5.2.Mean coastal heat budget 
 
 
Figure V.34. Mean heat budget difference along the Peruvian coast between Gala 3days and Gala Clim. 
Temperature rate (a), total zonal (b), meridional (c), vertical (d) advection and vertical mixing (e et f). 
 
 
Figure V.35. Mean heat budget difference along the Peruvian coast between Gala 3days and Gala Month. 
Temperature rate (a), total zonal (b), meridional (c), vertical (d) advection and vertical mixing (e et f). 
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Figure V.36. Mean heat budget difference along the Peruvian coast between Gala 3days and Nogala 3days. 
Temperature rate (a), total zonal (b), meridional (c), vertical (d) advection and vertical mixing (e et f). 
 
 
 Along the coast, we obviously observe a compensation between zonal and vertical 
thermal advection, reflecting the mean coastal upwelling and the associated offshore (zonal) 
divergence (Figure V.34 35 36 b and d). 
 The Figure V.35 is similar to the Figure V.31 which tends to confirm the importance 
of the [40-60] days-1 frequency range in rectifying the Peruvian coast mean state. This appears 
consistent with other diagnostics (not shown), namely the baroclinic decomposition of 
alongshore pressure fields which indicates also the predominance of this frequency range in 
explaining the variability of total sea level along the coast. Besides, this range of frequencies 
is trapped along the coast from ~5°S whereas the [80-120] days-1 frequency band is trapped 
from ~12°S (and thus part of its energy is reflected westward in the form of Rossby waves 
before reaching 12°S). Interestingly, in all these alongshore plots, we can note a more 
significant change in the meridional advection term than in the equatorial band which is 
consistent with our previous analyzes. Actually, both the GI inclusion and the intra-seasonal 
variability have an impact on the PCUC feeding branches. This has the hability to modify the 
alongshore PCUC flow and thus the meridional advection. 
 These results are preliminary and we need to have a better look at the heat budget 
variability and at the relative part of nonlinear advection. This is still under investigation. 
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Synthèse 
 
o Etat moyen du Pacifique équatorial est et du système de courant de Humboldt : 
qui plaide coupable, les îles Galápagos ou la variabilité haute fréquence ? 
 
 De nombreuses études diagnostiquent de sérieux biais dans l’état moyen ainsi que 
dans le cycle saisonnier du Pacifique tropical oriental simulés par les modèles globaux 
couplés océan-atmosphère (Guilyardi, 2006 ; Guilyardi et al., 2009 ; Belmadani et al., 2010). 
Deux provenances ont été proposées pour expliquer cette dérive systématique des 
CGCMs/OGCMs. Tout d’abord, certains auteurs ont émis l’hypothèse que la spécificité 
topographique de l’archipel des Galápagos pouvait jouer un rôle dans le bilan de chaleur de 
la région (Karnauskas et al., 2007 ; Eden et Timmermann, 2004). En effet, bien que rarement 
incluses dans les grilles (relativement lâches) de ces modèles basse résolution, ces îles 
revêtent une importance capitale dans la mesure où elles sont stratégiquement situées à 
l’équateur, sur la route des courants zonaux équatoriaux (EUC, SEC). Cette dynamique 
équatoriale dans l’est du bassin pacifique est d’ailleurs fortement connectée à celle du 
système de courant de Humboldt par le piégeage de ces ondes équatoriales à la côte et par le 
lien fort entre courants zonaux (sub-)équatoriaux et le PCUC (Croquette, 2006 ; Montes et 
al., 2010). 
 
 Ensuite, il a été suggéré que le mélange turbulent horizontal et vertical pouvait influer 
sur le bilan de chaleur et donc l’état moyen de la région (Cravatte et al., 2007). Ces 
processus semblent avoir un lien avec la haute fréquence océanique dans cette région. Cette 
dernière est essentiellement associée aux ondes de Kelvin intra-saisonnières forcées par la 
variabilité atmosphérique dans le centre du bassin (MJO) (Hendon et al., 1998). 
 
 Dans ce chapitre, nous avons tenté de distinguer, par une approche de modélisation 
régionale haute résolution, ces deux sources possibles d’erreur dans la représentation de 
l’état moyen et de la circulation moyenne du Pacifique équatorial est et du système de 
Humboldt. 
 
 
Chap. V : Etat moyen du Pacifique tropical Est et variabilité intra-saisonnière 
 
 242
Synthèse 
 
- Les 2 mécanismes ont de faibles signatures en surface comparées aux études 
précédemment évoquées, certainement à cause de notre paramétrisation bulk, qui 
tend à amortir les anomalies de températures par rétroaction avec le flux latent et 
sensible. 
- L’impact est en revanche fort sur la circulation zonale équatoriale de sub-
surface et sur sa connexion avec la circulation propre du système de Humboldt 
- Les 2 mécanismes jouent le même rôle, à savoir une redistribution méridienne 
des jets zonaux avec notamment l’apparition de nouvelles branches 
d’approvisionnement du PCUC à 12°S et à 14°S, due à une augmentation du 
mélange horizontal. Néanmoins, la variabilité intra-saisonnière semble être 
prépondérante dans cette modification de la circulation régionale. 
- Cette modification de la circulation régionale moyenne se répercute 
profondément sur la stratification à la fois équatoriale et côtière, suggérant un 
impact notable sur les ondes de Kelvin équatoriales intra-saisonnières, et 
notamment leur structure verticale. En particulier, les IEKW dans la bande de 
fréquence [50-60] jours-1sont associées au premier mode barocline et tendent à 
rendre plus diffuse la thermocline (réchauffement dû au mélange vertical 
turbulent) alors que les IEKW dans la bande de fréquence [80-100] jours-1se 
projetant préférentiellement sur le mode barocline 2 tendent à augmenter la 
stratification (advection thermique verticale et zonale (nonlinéaire ?)). 
 
o Lien avec ENSO et les chapitres précédents. Mécanisme d’upscaling. 
Nous avons aussi remarqué que la variabilité intra-saisonnières (et dans une 
moindre mesure l’inclusion des Galápagos dans notre grille) avait un impact fort sur le cycle 
saisonnier régional (notamment équatorial); avec des différences importantes dans son 
amplitude et sa phase. Ainsi, la haute fréquence a potentiellement un fort impact sur la 
stabilité d’ENSO et sur l’état moyen basse fréquence du Pacifique est. Ainsi les processus 
nonlinéaires mis en évidence ici peuvent prétendre jouer un rôle dans la modulation basse 
fréquence d’ENSO, via les nonlinéarités mesurées par α. 
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Chapitre VI. Conclusions et perspectives 
 
 
 
 Dans cette thèse, nous nous sommes consacrés au problème d’interaction d’échelles 
selon deux angles distincts : d’une part une approche globale et grande échelle du système 
climatique qui nous a permis d’étudier la modulation basse fréquence d’ENSO, d’autre part 
une approche régionale au cours de laquelle nous avons étudié plus particulièrement la 
dynamique du Pacifique tropical est et du système de courants de Humboldt au large du 
Pérou. 
 La première partie a été motivée par une approche relativement récente dans la 
communauté des climatologues. Il s’agit de la question cruciale de la variabilité basse 
fréquence d’ENSO et de la possibilité que celle-ci puisse émerger « simplement » du système 
climatique tropical, sans action extérieure qu’elle soit stochastique ou en lien avec la 
variabilité des plus hautes latitudes. Dans ce contexte particulier, cette modulation (sur divers 
horizons temporels) peut se manifester à partir d’un modèle dynamique relativement simplifié 
mais qui laisse néanmoins une place de choix à quelques processus nonlinéaires qui n’ont 
sciemment pas été négligés (Jin et al., 1994 ; Tziperman et al., 1994 ; Timmermann et al., 
2003).  On explore alors ces mécanismes nonlinéaires pour expliquer comment la stabilité 
d’ENSO peut être influencée par la variabilité climatique  (Yeh et al., 2009). Ceci a servi 
d’hypothèse de travail pour les chapitres II, III et IV. Nous avons ainsi abordé la possibilité 
qu’ENSO pouvait être rectifié sur des échelles de temps longues (interdécennales) par la 
modulation de la nonlinéarité elle-même. Pour cela, nous avons utilisé des méthodes 
mathématiques originales qui nous ont permis d’une part de détecter des changements 
brusques (statistiquement significatifs) de l’état moyen du Pacifique tropical et d’autre part 
d’accéder à un proxy de la nonlinéarité intégrée dans le système tropical. En combinant ces 
deux démarches, nous avons pu mettre en évidence une boucle de rétroaction auto entretenue 
sur des échelles de temps longues qui est pilotée par des mécanismes nonlinéaires, pas encore 
complètement élucidés, mais qui a la capacité de faire interférer diverses échelles temporelles 
et ainsi de transférer l’énergie des basses fréquences (état moyen du Pacifique tropical) vers 
les hautes fréquences (oscillation australe) et vice-versa. 
 La seconde partie de cette thèse (le chapitre V) s’est focalisée sur la modélisation 
climatique du Pacifique tropical oriental. En effet, cette région, pourtant au cœur des 
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préoccupations de la communauté scientifique en raison de son écosystème parmi les plus 
productifs de la planète, reste mal connue du point de vue des processus océanographiques et 
climatiques. En particulier, les modèles climatiques globaux présentent dans cette région de 
sérieux biais en terme d’état climatologique moyen (Eden et Timmermann, 2004 ; Guilyardi, 
2006; Karnauskas et al., 2007 ; Guilyardi et al., 2009 ; Belmadani et al., 2010). Nous avons 
testé, dans une approche de modélisation haute résolution, différentes sources possibles de ces 
biais : les caractéristiques bathymétriques des îles Galápagos (mal représentées dans les 
modèles globaux) capables de par leur position stratégique de modifier la circulation 
régionale moyenne et donc le bilan thermodynamique (Eden et Timmermann, 2004; 
Karnauskas et al., 2007); ou alors les processus associés aux mélanges turbulents (et par 
extension les processus nonlinéaires) capables également d’influer sur la circulation moyenne 
de la région. Pour ce faire, nous avons procédé à des expériences de sensibilité qui nous ont 
permis d’une part de relativiser le rôle de l’archipel des Galápagos comme source de biais et 
d’autre part de documenter le rôle de la variabilité intra-saisonnière dans la rectification de 
l’état moyen du Pacifique tropical est.  
 
 Bien que cette thèse ait été l’objet de différentes interactions d’échelles dans le 
Pacifique tropical au travers de l’étude de différents processus et régions clefs, nous avons été 
néanmoins guidé dans nos choix d’études par l’idée qu’ils puissent être liés et jouer un rôle 
central dans la variabilité climatique. Au-delà de quantifier des nonlinéarités d’un système 
donné et pour une gamme de fréquences limitée, il s’agissait aussi dans ce travail 
d’appréhender l’ensemble des échelles de variabilité du système climatique couplé du 
Pacifique tropical au sein d’un continuum cohérent d’interactions d’échelles temporelles. 
C’est pourquoi, devant la continuité (complexité) du spectre de ces variables et le nombre 
important de mécanismes mis en jeu, nous avons essayé autant que possible de diversifier 
notre approche. Pour cela, nous avons utilisé une gamme étendue d’outils et de données mis à 
notre disposition. Nous avons par exemple tiré partie d’un ensemble de modèles climatiques 
mis à la disposition de la communauté (les modèles du GIEC), tout en nous appuyant aussi 
sur l’utilisation de modèles de complexité intermédiaire (le modèle de Zebiak et Cane, 1987 ; 
ou le modèle LODCA, Dewitte, 2000), ainsi que d’un modèle régional haute résolution 
(ROMS, Shchepetkin et McWilliams, 2003). Ces expériences climatiques ont par la suite été 
confrontées à plusieurs jeux de données : des données reconstruites sur des longues échelles 
de temps (plusieurs jeux bénéficiant de méthodes de reconstruction différentes), des données 
satellites, des bases de données in situ climatologiques…. Ces sorties de modèles et ces 
Chap. VI : Conclusion et discussion 
 
 246
données ont été traitées avec des méthodes mathématiques rigoureuses et relativement 
originales (du moins en climatologie) qui ont permis de mettre en valeur une grande partie de 
la richesse statistique des variables en question.  
 Dans un premier temps, nous nous sommes concentrés sur la partie basse fréquence du 
spectre des variables climatiques du Pacifique tropical et notamment sur le fait qu’ENSO 
pouvait être modulé sur des longues échelles temporelles. Il est certes connu que l’oscillation 
australe subit des modifications décennales importantes (Wang and Ropolewski, 1995; Ye and 
Hsieh, 2006) ou que ses caractéristiques sont profondément changées sur des échelles de 
temps paléoclimatiques (Tudhope et al., 2001 ; Cobb et al., 2003…), néanmoins sa 
modulation naturelle interdécennale (sur des échelles de temps supérieures à la dizaine 
d’années mais inférieures au siècle) et les mécanismes associés n’ont que très peu été étudiés. 
Notamment, dans le cadre de cette variabilité, la présence de shifts (ruptures) bien visibles au 
sein des séries temporelles a évidemment été documentée (Urban et al., 2000 ; Karspeck et 
al., 2004…) mais aucun processus n’a jusque là été identifié pour rendre compte de ces 
brusques changements dans l’état moyen et dans la dynamique d’ENSO. En considérant que 
ces shifts font partie de la variabilité naturelle (qu’ils ne sont pas la conséquence directe d’un 
forçage extérieur), l’étude du climat en tant que système dynamique nonlinéaire offre la 
possibilité d’une modélisation relativement simplifiée mais faisant émerger, par la présence 
de termes nonlinéaires, un grand nombre de comportements dynamiques au sein d’un système 
simple. Cette richesse provient des termes nonlinéaires qui sont capables en faisant interagir 
différentes échelles de variabilité typiques, de faire osciller le système climatique entre 
différents attracteurs. Ces bifurcations dynamiques sont soudaines et peuvent permettre 
d’expliquer la présence de sauts abrupts (« shifts ») dans les séries temporelles. Nous avons 
privilégié cette approche au cours de cette thèse. Il nous a fallu pour cela quantifier ces termes 
nonlinéaires. Nous avons  appréhendé cette nonlinéarité le plus généralement possible (et pas 
simplement au travers de l’étude d’un mécanisme particulier ou d’une spécificité statistique 
bien précise) en quantifiant la déformation globale des fonctions de densité de probabilité (par 
rapport à une gaussienne de référence) des variables climatiques. Nous faisons alors 
l’hypothèse implicite que cette déformation provient des nonlinéarités internes au système 
climatique, alors que nous pourrions raisonner en terme de système linéaire forcé 
stochastiquement par un « bruit » non Gaussien, ce qui réconcilierait des statistiques 
climatiques non Gaussiennes avec une dynamique linéaire (Sardeshmukh et Sura, 2009). 
Notre méthode quantifierait alors la non Gaussianité voire la « couleur » du forçage 
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stochastique. Nous avons également dû repérer et quantifier des ruptures statistiquement 
significatives au sein de nos séries temporelles. 
 Armés de ce bagage mathématique, le premier résultat qui a émergé de nos analyses, 
est que nous observons une rectification des statistiques d’ENSO (impliquant tous ses 
moments statistiques) en lien avec sa non-stationnarité (Boucharel et al., 2009). Cette 
dernière provient justement de la présence de shifts climatiques qui sont responsables des 
sauts abrupts dans la moyenne et la variance des variables climatiques faisant évoluer 
brusquement l’état moyen : 
- Etat moyen chaud : forte asymétrie β ~ 1, présence d’événements extrêmes α < 
2 Î importance des processus nonlinéaires dans le déclenchement d’El Niño 
- Etat moyen froid : faible asymétrie β ~ 0, rareté des événements extrêmes α ~ 
2 Î importance de l’état moyen dans le déclenchement d’El Niño 
 
 Ces premiers résultats nous ont amenés à proposer une boucle de rétroaction entre 
l’état moyen du Pacifique tropical et l’irrégularité d’ENSO sur des échelles de temps 
interdécennales. Ce feedback interactif est gouverné par des mécanismes nonlinéaires qui font 
intervenir le « seasonal phase locking » entre la variabilité d’ENSO et la nonlinéarité du 
système climatique. Cette étape intermédiaire de la cascade d’énergie entre basse et haute 
fréquences (et vice- versa) nous assure d’une part de l’efficacité de ce mécanisme 
d’interaction, dans la mesure où le blocage saisonnier est une caractéristique énergétique 
fondamentale de l’oscillation australe (Jin et al., 1994 ; Tziperman et al., 1994…) et d’autre 
part, elle nous offre l’opportunité d’un lien probable entre ce mode lent et la partie haute 
fréquence du spectre du système tropical. De plus, nous avons observé que ce mode lent était 
impliqué dans une bascule zonale est-ouest du taux de nonlinéarité et du blocage saisonnier 
des moments statistiques des variables sur ces échelles de temps interdécennales. Bien que 
nous n’ayons pas clairement identifié le(s) processus nonlinéaire(s) responsable(s) de ce mode 
de variabilité très lent, on peut raisonnablement supposer qu’il(s) fait (font) intervenir des 
termes nonlinéaires pouvant induire un résidu capable de se rectifier dans l’état moyen. Cette 
rectification peut se faire sur des échelles de temps décennales lorsque les nonlinéarités sont 
en rapport avec l’asymétrie ou sur des échelles interdécennales quand il s’agit des 
nonlinéarités pilotant le déclenchement plus rare d’événements extrêmes (cf. Figure VI.1).  
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Figue VI.1. Explication schématique de la rectification de l’état moyen due aux résidus induits par l’asymétrie 
d’ENSO et la présence d’événements extrêmes. Notons qu’il existe aussi la possibilité d’un résidu associé au fait 
que El Niño dure plus longtemps que La Niña (Okumara et al., 2010) 
 
 Ces mécanismes de modulation basse fréquence sont probablement liés aux 
mécanismes principaux pilotant ENSO, à savoir le « thermocline feedback » actif à l’est et le 
« zonal advective feedback » actif dans le centre-ouest (Jin et An, 1999 ; An et Jin, 2001), 
soulignant ainsi l’importance de ces deux régions à la fois pour les caractéristiques de 
l’oscillation proprement dite mais aussi pour sa modulation sur divers horizons temporels. 
Ces mécanismes et notamment certaines de leurs parties nonlinéaires ont déjà été identifiés 
comme responsables de la modulation décennale d’ENSO. En particulier, l’advection 
thermique nonlinéaire est un candidat probable pour expliquer la rectification du résidu 
provenant de l’asymétrie Niño/Niña dans l’état moyen décennal. Cependant ce mécanisme ne 
permet pas de rendre compte des variations plus lentes de l’état moyen du Pacifique tropical 
ainsi que de l’irrégularité d’ENSO mesurée par les moments statistiques d’ordre supérieur. 
Pourtant les mécanismes pilotant ces variations plus lentes de l’état moyen via la rectification 
lente du résidu provenant cette fois de l’accumulation d’événements extrêmes ont toujours 
une signature privilégiée dans l’est et le centre ouest du bassin Pacifique (faisant intervenir le 
blocage saisonnier dans ces régions). Ces mécanismes sont donc vraisemblablement toujours 
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dépendants de la stabilité d’ENSO via les paramètres ε  (gradient zonal de SST) et ξ 
(stratification équatoriale verticale) (Timmerman et al., 2003). Ceci peut permettre d’orienter 
nos futures recherches visant à identifier un processus nonlinéaires responsables des 
variations très lentes (et brusques) de l’état moyen. 
 
 Dans un second temps, nous avons étudié comment évoluaient les caractéristiques 
statistiques d’ENSO (essentiellement celles reliées aux moments d’ordre supérieur révélateurs 
de la nonlinéarité du système) sous des hypothèses de réchauffement climatique d’origine 
anthropique (Boucharel et al., 2010). Cette approche en terme de processus nonlinéaires a 
permis de contourner l’ambiguïté qui reposait sur l’évolution de l’état moyen du pacifique 
tropical (Vecchi et al., 2008). En effet, le réchauffement climatique a une signature plus claire 
et visible sur les moments statistiques d’ordre élevé (Timmermann, 1999). Ceci est cohérent 
avec le fait que les estimations des paramètres α et β soient consistantes entre les diverses 
reconstructions historiques disponibles (à la différence de simples tendances linéaires par 
exemple). Ainsi, nos analyses sont non seulement cohérentes avec la tendance se dégageant 
au cours de la dernière décennie mais aussi très cohérentes entre les divers modèles couplés 
du GIEC étudiés. On observe dans un climat chaud : 
- Une forte augmentation de l’asymétrie négative dans l’ouest en parallèle avec 
une nette diminution de l’asymétrie positive dans l’est. 
- Une forte augmentation de la propension aux événements extrêmes dans le 
centre-ouest du bassin Pacifique tropical conjointement à une forte diminution 
statistique de ces événements sur chacun des bords du bassin. 
- Ces changements dans les structures géographiques de la nonlinéarité ont été mis 
en relation avec l’augmentation de la fréquence d’occurrence d’un nouveau type 
d’El Niño (Modoki) et une diminution pour celle du El Niño traditionnel (Cold 
Tongue) dans un climat chaud. 
 De manière intéressante, l’ensemble des modèles du GIEC étudiés montre une 
modulation interdécennale des nonlinéarités corrélée à l’évolution des types d’El Niño. 
Cependant, tout comme au cours 20ème siècle, au-delà de cette modulation interdécennale, 
nous pouvons observer dans les expériences de contrôle des modèles du GIEC (climat 
préindustriel) un comportement privilégié du système climatique avec un fort blocage 
saisonnier des nonlinéarités et de la variabilité d’ENSO dans l’est du bassin, favorisant les 
épisodes El Niño de type Cold Tongue. En revanche, dans un climat chaud, ce comportement 
privilégié bascule à l’ouest avec un fort blocage saisonnier dans la Warm Pool favorisant le 
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déclenchement d’El Niño Modoki. Dans le cadre que nous avons défini pour cette thèse, cette 
bascule nonlinéaire est vraisemblablement la signature d’une bifurcation dynamique qui se 
répercute après coup sur l’état moyen du Pacifique tropical simulé par les modèles du GIEC. 
Cela expliquerait que ce changement d’origine anthropique ait une empreinte plus marquée 
sur les moments statistiques d’ordre élevé. 
 
 Enfin, pour compléter notre voyage dans ce continuum d’interactions, nous avons 
souhaité étendre le spectre des échelles temporelles vers les haute fréquences pour l’étude des 
processus nonlinéaires dans les tropiques et plus particulièrement dans le Pacifique tropical 
est. Cette région revêt une importance fondamentale dans la stabilité d’ENSO de par 
l’importance de son cycle saisonnier et de sa stratification verticale moyenne (paramètre ξ de 
Timmerman et al., 2003). De plus, cette région du Pacifique tropical est au cœur des 
préoccupations de la communauté scientifique qui s’intéresse à la variabilité climatique 
(projet VOCALS) car elle englobe un des écosystèmes les plus riches au monde, en terme de 
ressources halieutiques (Chavez et al., 2008). 
 Malgré son intérêt évident pour le climat et pour bien d’autres problèmes sociétaux, 
cette région souffre d’une très mauvaise représentation de sa circulation océanique dans les 
modèles climatiques globaux. Elle est marquée dans les modèle par des biais importants à la 
fois dans l’état moyen et dans le cycle saisonnier (Guilyardi, 2006). Ces biais sont en partie 
dus à une mauvaise représentation des nuages bas et des flux radiatifs dans les modèles 
climatiques. Nous explorons l’hypothèse selon laquelle une part de ces biais est induite par 
des processus purement océaniques, en particulier ceux associés à la variabilité intra-
saisonnière équatoriale et la topographie. 
 Alors que des études antérieures suggèrent un rôle potentiel des îles sur la variabilité 
ENSO par le biais de l’interaction avec l’état moyen, les études de sensibilité réalisées dans ce 
travail avec un modèle régional haute résolution nous amènent à relativiser ce rôle sur l’état 
moyen du Pacifique est. En revanche, la variabilité haute fréquence tend à redynamiser la 
circulation équatoriale et sa connexion avec la circulation plus locale au large du Pérou. Cette 
modification des caractéristiques dynamiques de la zone entraîne un changement très 
significatif de la stratification régionale qui en retour peut modifier les caractéristiques des 
ondes de Kelvin intra-saisonnières à l’intérieur du domaine. Nous montrons que l’effet des 
ondes sur l’état moyen dépend de leur structure verticale. En particulier, les ondes associées 
au forçage de type MJO, dans la gamme de fréquence [40-60] jours-1, et se projetant 
préférentiellement sur le premier mode barocline, ont tendance à rendre plus diffuse la 
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thermocline et à réchauffer la couche de mélange à travers des processus de mélange vertical 
turbulent. En revanche les ondes de Kelvin dans la bande de fréquence [70-110] jours-1 
associées au second mode barocline conduisent à une augmentation de la stratification en 
dessous de la thermocline par des processus liés à l’advection thermique. 
 Nous discutons dans la suite des mécanismes potentiels liant les divers modes de 
variabilité étudiés au regard de leur effet résiduel sur la variabilité à plus basse fréquence. 
Tout d’abord, les ondes de Kelvin intra-saisonnières sont en grande partie déclenchées dans 
l’ouest du bassin par la variabilité atmosphérique haute fréquence, notamment associée à la 
MJO (Hendon et al., 1998). De manière intéressante, ces processus atmosphériques ont été 
évoqués comme source de nonlinéarité dans ENSO liée à la variabilité interdécennale (An, 
2009). On peut ainsi raisonnablement supposer que l’activité intra-saisonnière reliée à la MJO 
ainsi que sa modulation basse fréquence jouent un rôle sur l’état moyen du Pacifique tropical. 
Cet effet peut s’exercer sur le Pacifique tropical oriental comme illustré par nos résultats, et 
en conséquence sur ENSO dont la stabilité est contrôlée par le gradient est-ouest de 
température de surface de l’océan. Ceci est consistent avec l’augmentation probable de 
l’activité MJO sous des hypothèses de réchauffement climatique (Gebbie et al., 2007) qui va 
de pair avec une augmentation de la stratification verticale équatoriale sous ces mêmes 
hypothèses (DiNezio et al., 2010). Les expériences réalisées avec le modèle ROMS 
corroborent ces résultats : nous montrons en effet que l’activité des ondes de Kelvin modifie 
l’état moyen du Pacifique Est, notamment le cycle saisonnier de la SST et la stratification 
verticale. Ces deux effets ont été diagnostiqués (Figure V.8 et Figure V.23) dans les sorties de 
notre modèle régional au cours de la période 2003-2008. Ceci invite à rechercher des 
mécanismes nonlinéaires associés à α et responsables des variations lentes du système dans la 
variabilité haute fréquence atmosphérique (MJO) et océanique (IEKW). Le fait que la MJO, 
qui a un impact à l’ouest (sur ε) (Kessler et Kleeman, 2000) déclenche les IEKW qui elles, ont 
un impact à l’est (sur ξ) permet de soutenir l’hypothèse d’un couplage entre échelle de temps 
et bassins. En effet la MJO et son impact sur l’océan fournissent un moyen de connexion est-
ouest susceptible d’intervenir dans la bascule zonale nonlinéaire précédemment évoquée. 
Cette hypothèse est cohérente avec nos résultats qui indiquent que les ondes intra-saisonnières 
ont un impact sur l’amplitude et la phase du cycle saisonnier de la température de surface de 
l’océan dans l’est (Figure V.16). 
 Plusieurs protocoles expérimentaux peuvent être alors envisagés pour tester ces 
hypothèses qui sont au cœur des idées d’upscaling, c'est-à-dire de rétroaction des petites 
échelles spatiales sur l’échelle globale du bassin (Large et Danabasoglu, 2006 ; Toniazzo, 
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2010). En effet, les derniers développements des modèles régionaux offrent la possibilité 
d’imbriquer des grilles de plus en plus raffinées les unes dans les autres. Ces grilles ont 
l’avantage de pouvoir « communiquer » entre elles dans les deux sens (Debreu et al., 2010), 
ce qui permet d’étudier l’impact des structures à mésoéchelles sur la circulation à l’échelle du 
bassin. Les résultats de cette thèse nous invitent à développer une configuration fine échelle 
du Pacifique tropical est emboîtée dans une configuration englobant l’ensemble du Pacifique 
tropical couplé à un modèle d’atmosphère. Un approche alternative consisterait à adapter le 
couplage entre un modèle de complexité intermédiaire (type modèle Cane&Zebiak) avec un 
modèle régional océanique haute résolution pour la partie orientale du bassin. On peut aussi 
envisager un raffinement de grille sur la région de la Warm Pool où se produisent 
préférentiellement les coups de vent d’ouest associés à la MJO. Cet outil permettrait l’étude 
de la rectification du Pacifique est par les IEKW et son effet sur le système océan-atmosphère 
du Pacifique tropical. Les diagnostiques originaux proposés dans cette thèse pourraient être 
appliqués à des simulations jumelles (par exemple avec et sans signal MJO) afin de 
documenter les mécanismes nonlinéaires à l’œuvre dans le système. Cela permettrait en outre 
de quantifier systématiquement les paramètres α-stables en tant que métrique de la 
nonlinéarité intégrée et d’aller plus loin dans l’identification des processus nonlinéaires 
associés à ces paramètres et à la modulation lente d’ENSO. Il serait d’ailleurs intéressant 
d’appliquer les méthodes développées au cours de cette thèse sur des simulations offrant des 
statistiques plus longues, typiquement sur les sorties de modèles du PMIP. 
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Annexe 1: 
Génération « théorique » de séries α-stables 
 
 
 
Rappel : séries symétriques alpha stables (SαS). 
 
 Chambers et al. (1976) ont développé un algorithme de simulation de SαS repris par 
d’Estampes (2003). Il consiste en la génération de 2 variables aléatoires réelles (V.A.R.) 
uniformes sur]0;1[ notées U1 et U2, puis par un changement de variable relativement simple, 
en la génération d'une loi Φ uniforme sur ]π/2;π/2[ et d'une loi exponentielle W de paramètre 
1. 
 
 
⎪⎩
⎪⎨
⎧
−−=
−=
)1log(
2
U.  
2
1
UW
ππφ
 
 
 Enfin, à partir de ces 2 V.A.R., on peut générer une loi SαS Y dans laquelle on a fixé 
le paramètre représentatif de l'asymétrie de la loi  β à 0: 
 
Y = sin(αφ)
(cosφ)1/α
cos((1− α)φ)
W
⎛ 
⎝ ⎜ 
⎞ 
⎠ ⎟ 
1−α
α
 
 
 Nous fixons arbitrairement la taille des séries théoriques de référence à n=660 
occurrences. Cela représente le nombre de données (in-situ et sorties de modèles) mensuelles 
sur la période 1950-2004, mais les mêmes générations ont été effectuées pour l’autre période 
temporelle (1875-2004). 
 
Séries alpha stables asymétriques (SαA). 
 
 On simule la série temporelle de la même façon que précédemment à la différence que 
l'on ne néglige pas le paramètre β : 
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Pour ,1≠α  
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Annexe 2: 
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RESUME : Dans cette thèse, nous nous sommes consacrés au problème d’interaction d’échelles selon deux 
angles distincts : d’une part une approche globale et grande échelle du système climatique qui nous a permis 
d’étudier la modulation basse fréquence d’ENSO, d’autre part une démarche plus locale au cours de laquelle 
nous avons étudié plus particulièrement la dynamique du Pacifique tropical est et du système de courants de 
Humboldt au large du Pérou. 
 La première partie a été motivée par une approche relativement récente dans la communauté des 
climatologues. Il s’agit de la question cruciale de la variabilité basse fréquence d’ENSO, et de la possibilité que 
celle-ci puisse émerger « simplement » du système climatique tropical, sans action extérieure qu’elle soit 
stochastique ou en lien avec la variabilité des plus hautes latitudes. Dans ce contexte particulier, il est alors 
question de mécanismes nonlinéaires pour expliquer comment la stabilité d’ENSO peut être influencée par la 
variabilité climatique. Ceci a servi d’hypothèse de travail pour l’ensemble de cette thèse. Nous avons ainsi 
abordé la possibilité qu’ENSO pouvait être rectifié sur des échelles de temps longues (interdécennales) par la 
modulation de la nonlinéarité elle-même. Pour cela, nous avons utilisé des méthodes mathématiques originales 
qui nous ont permis d’une part de détecter des changements brusques (statistiquement significatifs) de l’état 
moyen du Pacifique tropical et d’autre part d’accéder à un proxy de la nonlinéarité intégrée dans le système 
tropical. En combinant ces deux démarches, nous avons pu mettre en évidence une boucle de rétroaction auto 
entretenue sur des échelles de temps longues qui serait pilotée par des mécanismes nonlinéaires qui auraient la 
capacité de faire interférer diverses échelles temporelles et ainsi de transférer l’énergie des basses fréquences 
(état moyen du pacifique tropical) vers les hautes fréquences (oscillation australe) et vice-versa. 
 Dans la seconde partie de cette thèse nous nous sommes focalisés sur la modélisation climatique du 
Pacifique tropical oriental. En effet, cette région, pourtant au cœur des préoccupations de la communauté 
scientifique en raison de son écosystème parmi les plus productifs de la planète, reste mal connue du point de 
vue des processus océanographiques et climatiques. En particulier, les modèles climatiques globaux présentent 
des biais importants dans cette région en terme d’état climatologique moyen. Nous avons testé, dans une 
approche de modélisation haute résolution, différentes sources possibles de ces biais : les caractéristiques 
bathymétriques des îles Galápagos (mal représentées dans les modèles globaux) capables de par leur position 
équatoriale de modifier la circulation régionale moyenne et donc le bilan thermodynamique; ou alors les 
processus associés aux mélanges turbulents (et par extension les processus nonlinéaires) à l’aide d’un modèle 
régional. Pour ce faire, nous avons procédé à des expériences de sensibilité qui nous ont permis d’une part de 
relativiser le rôle de l’archipel des Galápagos comme source de biais et d’autre part de mettre en exergue le rôle 
de la variabilité intra-saisonnière dans la rectification de l’état moyen du Pacifique tropical est.  
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